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U Uno dc los fenómenos que más ha contribuido al conocimiento de las variaciones
del campo magnético terrestre y de la tectónica global ha sido el estudio del
magnetismo remanente de las rocas de la corteza terrestre.
El paleomagnetismo es la ciencia que estudia las características del campo
magnético terrestre (cmi.) basándose en el estudio del magnetismo remanente natural
de las rocas de la corteza terrestre.
U La base fundamental del paleomagnetismo es la propiedad de los materialesferromagnéticos (presentes también en las rocas de la corteza terrestre) de mantener una
u imanación remanente en la dirección del campo magnético aplicado cuando este campo
desparece. Las técnicas paleomagnéticas están fundamentalmente enfocadas al análisis
u y estudio dc esta imanación remanente natural (NRM), obteniendo así información
acerca de la historia magnética de las rocas.¡
La interpretación de los resultados paleomagnéticos no sólo da lugar alU conocimiento del campo magnético terrestre sino que también permite obtener
resultados concernientes a la historia geológica de las rocas estudiadas, como pueden
ser el movimiento de las placas tectónicas, las rotaciones de bloques, y todo tipo de
eventos geológicos que, afectando a la unidad estudiada, hayan tenido algunaU consecuencia directa o indirecta en el magnetismo remanente de las rocas.
u
La característica más notable del campo magnético terrestre definida por los
u estudios paleomagnéticos es su propiedad de cambiar la polaridad con el tiempo. Esta
propiedad da origen a la magnetoestratigrafía, ciencia que estudia la variación de la
polaridad del campo magnético terrestre en el pasado geológico. El principal objetivo
de la magnetoestratigrafía es, por tanto, la definición de un patrón de polaridades del




U (Escala Temporal de Polaridades Geomagnéticas), así como contribuir al estudio del
origen y funcionamiento del campo magnético terrestre.
Una de las principales fuentes de datos para la definición de dicho patrón de
polaridades han sido las• anomalías magnéticas oceánicas. Las anomalías magnéticasU registradas en el suelo oceánico se interpretan como un “grabado” de la sucesión de
U inversiones de polaridad del campo geomagnético para los últimos 100-200 millones de
años. La secuencia de cambios de polaridad del campo magnético terrestre queda3 “impresa en las rocas ígneas de la corteza oceánica como resultado de la creación,
enfriamiento y posterior desplazamiento de esta corteza oceánica, desde las dorsales,u durante el proceso de expansión del suelo oceánico (Vine y Matthews, 1963). A partir
3 de las anomalías magnéticas marinas ha sido posible el establecimiento de un patrón
magnetoestratigráfico “fiable” desde el Jurásico superior (Kimmeridgiense) hasta el
¡ presente que ha sido corroborado por estudios en secuencias sedimentarias y volcánicas
u (Lowrie y Alvarez, 1981).
u 1.1 El periodo Jurásico
El patrón de anomalías magnéticas obtenidas desde el Cretácico inferioru (Barremiense-Aptiense), tras la “Zona tranquila Cretícica”; hasta el Jurásico superior,
tanto a partir de datos provenientes del océano Atlántico como del Pacifico, ha sido
denominado “secuencia M” (Mesozoica). Dichas anomalías fueron numeradas entre MO
E . (la anomalía más joven, de edad Aptiense) hasta M25 (la más antigua, situada en el
Oxfordiense superior) por Larson y Pitman (1972) y Larson y Hilde (1975) (fig 1.1).u Debido a la mayor velocidad de expansión del océano Pacífico dichas anomalías estánu mejor definidas en este océano que en el Atlántico (Hailwood, 1989).
Tras esta secuencia de anomalias magnéticas oceánicas (hacia épocas más antiguas)
3 se encuentra la que fue denominada “zona tranquila Jurásica” (JQZ= “Jurassic Quiet
Zone”) por tratarse de un periodo extenso que presentaba polaridad normal, tanto en el



















































































































¡ muy diversas maneras (ver p. e.: Mascle y Phillips, 1972; Poehís et al., 1973; Hayes y
Rabinowitz, 1975; Barret y Keen, 1976; Roots, 1976): reimanación, alteración y
U metamorfismo, rápidas variaciones o baja intensidad del c.m.t., etc.. Otros autoresu (Heirtzler y Hayes, 1967; Burek, 1970; Larson y Pitman, 1972) lo consideraron, tal vez
por analogía con la zona tranquila Cretícica (Hailwood, 1989), un extenso periodo de
¡ polaridad normal del campo magnético terrestre. También estudios
magnetoestratigráficos en sedimentos de edad Jurásica (HeIler, 1978, Johnson et aL,
¡ 1984) dieron lugar a resultados que indicaban que el periodo Jurásico constituía un
periodo de polaridad normal o predominanatemente normal del campo geomagnético.
Sin embargo, análisis más detallados han permitido que dentro de la JQZ hayan sido
¡ posteriormente identificadas las anomalías M26 a M29 (PM26 a PM29) (Cande eL al.,
1978) en el océano Pacffico y M26 a M28 (Am26 a AM28) en el océano Atlántico
¡ (Bryan et aL, 1980) (fig. 1.1), e incluso han sido definidas anomalías más antiguas que
M29 en el océano Pacifico (Handschumacher y Kroenke, 1978; Handschumacher et al.,
1988) y en secuencias de rocas sedimentarias (Steiner y Helsey, 1975a; Irving y
u Pullaiah 1976; Channelí et al., 1982; Horner y Heller, 1983; Ogg y Steiner, 1985,
Steiner al. 1985, Steiner et al., 1987; Channelí et al., 1990; Hijab y Tarling, 1990;
U Urrutia y Valencio, 1990; Ogg et al., 1991; Pozzi et al., 1993).
Todos estos estudios demuestran que, lejos de ser un periodo tranquilo, el Jurásico
se caracteriza por una elevada frecuencia de cambios de polaridad del campo magnético
u terrestre. Sin embargo, no es posible definir una correlación de anomalías del campogeomagnético a nivel global (Kent y Gradstein; 1985), ya que las anomalías magnéticas
u marinas obtenidas en el Atlantico y en el Pacífico no son coherentes entre si (fig. 1) y
difieren también de las determinadas a partir de los estudios en secuenciasE sedimentarias de manera que, a partir del Kimmeridgiense, no ha sido aun posible el
¡ establecimiento de un patrón de polaridades del campo magnético terrestre para el






1.2.- EL SISTEMA IBÉRICO
u El Sistema Ibérico constituye un ejemplo de cadena intracontinental de tipo
U aulacógeno (Alvaro et al., 1979) y deformación intermedia (Julivert et al., 1972). Esta
cordillera ha sido tradicionalmente dividida en tres unidades geográficas: 1) unidad
U noroccidental, formada por la sierras de La Demanda y Cabreros; 2) unidad central, de
orientación NW-SE, subdividida en dos alineaciones montañosas: la Rama Aragonesa al
NE y la Rama Castellana al 5W, que confluyen en la Sierra de Javalambie; y 3) sectoru levantino, de límites difusos y que presenta zonas de union con la Cordillera Costero-











U Figl.2.- Sistema Ibérico. Situación dentro de la Península Ibérica y división geográfica: A:







La Cordillera Ibérica es una típica cordillera de zócalo y cobertera. Durante todo el
u Mesozoico se producen cambios en la cuenca de sedimentación relacionados con la
formación de fracturas. Estos movimientos tuvieron lugar principalmente durante el
1 Cretécico inferior y tuvieron como resultado un importante cambio en la paleogeografía3 del Cretácico respecto al Jurásico. Sin embargo no es hasta el Terciario (en el
Oligoceno-Mioceno) cuando se produce la verdadera deformación de la Cordillera.
U Desde un punto de vista paleomagnético el Sistema Ibérico ha sido tradicionalmente
considerado como representativo de “Iberia Estable”, es decir, las direcciones
1 paleomagnéticas obtenidas en en el Sistema Ibérico son consideradas comoU representativas de la placa Ibérica, lo que implica la hipótesis de que el Sistema Ibérico
ha girado solidariamente con la Península durante la apertura del Golfo de Vizcaya sin3 que posteriormente hayan existido rotaciones de bloques “pequeños” en tomo a ejes
verticales en ninguna zona de la Cordillera. Sin embargo, algunos estudios tectónicosI (Guimerá y Alvaro, 1990) y paleomagnéticos (Osete, 1988; Van der Voo, 1993)
3 cuestionan tal hipótesis sugiriendo la posible presencia de movimientos en la vertical y
rotaciones diferenciales de bloques en tomo a ejes verticales.u
1.3.- PLANTEAMIENTO Y DESARROLLO DEL TRABAJO
u
Teniendo en cuenta todo lo mencionado hasta el momento, el periodo Jurásico,
¡ constituye un periodo especialmente conflictivo e interesante en el estudio de las
polaridades del campo magnético terrestre.1 No existen demasiados estudios magnetoestratigráficos concernientes al
¡ Oxfordiense. Desde 1985 hasta la actualidad se han llevado a cabo tan solo unos pocos
estudios magnetoestratigráficos en dicha época. El primero de ellos, llevado a cabo por
1 Steiner et al. en 1985, en el Sistema Ibérico, presenta dificultades en la correlación de
las diferentes secciones, debido por una parte a la gran frecuencia de inversiones





u entonces, errores en la definición y correlación de las diferentes biozonas. Channelí et
al. (1990) obtienen diferentes secciones no correlacionables entre sí a partir de un
¡ estudio en ‘capas rojas” del norte de Italia. Pozzi et al. (1993) obtienen una secuencia
de polaridades que incluye el Oxfordiense, aplicando los sondeos geofísicos a estudiosU de magnetoestratigrafía; los resultados obtenidos por estos autores presentan el
u inconveniente del relativamente grande error en la datación de la distintas
magnetozonas, además del caracter novedoso del método aplicado, lo que hace que,
U como sus mismos autores apuntan, estos datos deban ser revisados por estudios clásicos
de magnetoestratigrafía.U No existe, por lo tanto, hasta el momento, un patrón definido de polaridades para el
U Oxfordiense. La definición de dicho patrón constituye el principal objetivo de este
trabajo.
3
Otro de los problemas que se abordan en esta tesis es el de la defmición de las zonas
del Sistema Ibérico ligadas a “Iberia Estable”. El Sistema Ibérico, como ya se ha¡ mencionado, ha sido tradicionalmente considerado como representativo de Iberia
Estable, sin embargo, determinados estudios (Osete, 1988; Van der Voo, 1993) ponen
3 en duda dicha consideración abriendo paso a una problemática en torno a la definición
de una dirección magnética referencial para los estudios paleomagnéticos llevados a
cabo en la Península Ibérica. En este trabajo se estudian diversos afloramientos
u repartidos en una extensa área en el Sistema Ibérico, de forma que pueda ser abordadoel problema de la “estabilidad” del Sistema Ibérico, es decir, con el objeto de determinar
si existen o no rotaciones de bloques en torno a ejes verticales dentro de la Cordillera.
Un tercer y último aspecto abordado en esta Tesis es el estudio de una posible
irimanación global, de edad presumiblemente Cretácica, en todo el Sistema Ibérico,
u indicado ya por Osete (1988) y puesto de manifiesto posteriormente por Moreau et al.(1992) en un estudio paleomagnético de rocas Jurásicas y Cretácicas del sector oriental





U Para la interpretación de los resultados paleomagnéticos ha sido necesario un
análisis detallada de la mineralogía y del comportanilento magnético de los diferentes
U minerales magnéticos presentes en las muestras analizadas, antes y durante el proceso
de desimanación. Con este propósito se han llevado a cabo experimentos de imanaciónu
remanente isoterma (IRM), estudio de la susceptibilidad magnética (~) durante lau desimanación y análisis de la componente magnética viscosa.
U El desarrollo del trabajo ha sido el siguiente:
1) Muestreo de las secciones Qxfordienses previamente seleccionadas a partir de unU estudio preliminar, en el que se investigaron localidades repartidas en una extensa áreau del Sistema Ibérico, de edades comprendidas entre el Bathoniense (Jurásico medio) y el
Oxfordiense (Jurásico, superior).
¡ 2) experimentos de IRM
Las curvas de adquisición y la desimanación térmica de la IRM, según el método
E propuesto por Lowrie (1990), en el cual se diferencian minerales de alta, media, y baja
u coercitividad magnética, permiten la determinación de los diferentes minerales
magnéticos presentes en las muestras. Este experimento ha sido realizado en una
U cantidad pequeña, pero representativa, de muestras piloto en cada uno de los
afloramientos.U 3) Desimanación de la
¡ Sobre la base de los resultados obtenidos en los experimentos de IRM se han
elegido los pasos para la desimanación térmica sistemática del resto de las muestras.
U Durante la desimanación se ha medido la susceptibilidad magnética en cada paso (a
temperatura ambiente), así como la contribución de la componente viscosa de laU imanación presente en las muestras.





U minerales magnéticos presentes, por lo que todas las muestras han sido
sistemáticamente desimanadas mediante el tratamiento térmico.U 4) Estudio de la viscosidad magnéticau El problema de la aparición de una componente magnética de caracter viscoso
creada durante el calentamiento de las muestras, y relacionada con la variación
observada de la susceptibilidad magnética, x~ durante el calentamiento, es de gran
importancia en todos los especimenes tratados en este estudio. Ha sido necesario, por lou tanto, un estudio de dicho comportamiento, con el fin de eliminar la componenteu viscosa para la correcta interpretación de los datos.
4) Elaboración de una columna magnetoestratigráfica para el Oxfordiense medio y
• superior.
Una vez aislada la componente primaria se ha elaborado una columna
U magnetoesratigráfica para cada uno de los afloramientos y, mediante la correalacién deu todas ellas, una columna global para el periodo de tiempo considerado, que constituye
el patrón de polaridades del c.m.t. en el Oxfordiense medio y supenor.
5) Resultados paleomagnéticos
Se han comparado las direcciones magnéticas obtenidas con objeto de investigar laU existencia o no de rotaciones relativas entre las zonas estudiadas
Por último, en todos los afloramientos investigados se ha detectado la presencia
sistemática de una reimanacién, fenómeno que ha sido investigado en detalle en cada














2.1.- Conceptos básicos del paleomagnetisnio
u
2.1.!.- Materialesferromagnéticos
Las propiedades magnéticas de los materiales son debidas al movimiento de losU electrones en el átomo, es decir, son debidas a la órbita y spin de los electrones. Los
¡ electrones en su órbita llevan asociado un momento magnético, la suma de todos los
momentos magnéticos individuales de cada electrón en el átomo da lugar al momento
magnético total en el átomo. A nivel macroscópico esto se traduce en una imanación
específica o momento magnético por unidad de volumen: J. Si sobre el material actúaU un campo magnético externo H, la imanación o momento magnético por unidad de
volumen inducido en el cuerpo debido a este campo vendrá dado por:u (2. 1. 1) XHu donde x es la susceptibilidad magnética, propiedad intrínseca del material.
La inducción magnética en el interior del cuerpo viene dada entonces por:
U
u Dependiendo del signo y magnitud de ~ los materiales se clasifican, desde el punto devista de sus propiedades magnéticas, en diamagnéticos (XCO y pequeña),
paramagnéticos (x>0 y pequeña) y ferromagnéticos, con x>0 y con magnitud
comprendida entre 10 y IO~ (entre 7 y 11 ordenes de magnitud mayor que los
U diamagnéticos y paramagnéticos). La susceptibilidad magnética de los materiales
paramagnéticos y diamagnéticos se mantiene constante e independiente del campou




sustancias ferromagnéticas, presentan la particularidad de alcanzar la saturación de suU imanación inducida, J, para valores pequeflos de H. Las características del proceso de





Fig 2.1.1.- Ciclo de histéresis de un material
ferromagnético
u
Si el material ferromagnético está desimanado y comienza a actuar un campo
1 - externo aumentando progresivamente, a medida que el valor de H aumenta, lau imanación inducida aumenta, (curva 012) alcanzando un valor de saturación, Js (valor
máximo de la imanación) para un determinado valor del campo externo (Hs). En la
3 parte inicial del proceso (tramo 01 de la curva 012) éste es reversible con H, pero no
para valores mayores de H y J, para los que la imanación J disminuye si H disminuye,
pero siguiendo una trayectoria distinta de la seguida en el proceso de imanación, de
manera que cuando H es nulo el material conserva una imanación remanente, Jr, que se
destruye sólo si H cambia de signo y alcanza un determinado valor Hc (campo
U coercitivo), que constituye un parámetro característico de cada material fenomagnético.
Continuando el proceso hasta que H=-H5 y desde este valor hasta H=H5, se completa el
ciclo de histéresis magnética del material.
Debido a esta propiedad de los materiales ferromagnéticos presentes en las rocas de
la corteza terrestre, es posible conocer cuál ha sido la dirección del campo magnético al
que han estado sometidas las rocas en la época de su formación y/o en cualquier otro





¡ El momento magnético en los materiales ferromagnéticos es debido casi
exclusivamente a los momentos de spin de los electrones no apareados,U correspondientes a los niveles energéticos no completos del átomo.
¡ Las interacciones entre los momentos magnéticos son muy intensas por lo que éstos
son paralelos cuando están próximos, lo que explica el elevado valor de la imanación de
U estos materiales. Esta imanación puede representarse por ¡7<.,, campo molecular o de
canje, proporcional a la imanación;
U (2.1.3) 11<,, = ~j (>.=cte decampo molecular)
1-1.,, representa la interacción de un “portador” de momento magnético con sus vecinos.
E A la acción orientadora de los momentos magnéticos de H.,, se opone la agitación
U térmica, de manera que para toda sustancia ferromagnética existe un valor crítico de
temperatura denominada temperatura de Curie (It) por encima de la cual desaparece el¡ onienaniiento de los momentos magnéticos.
La energia de canje (Heisenberg) viene dada por:U (2.1.4) W=—2JS~S,
u donde J es la integral de canje y ¾son los spines totales de los átomos i y j. Esta
energia no tiene análogo clásico y está relacionada con la indiscernibilidad de los
¡ electrones y con el principio de exclusión de Pauli. La integral de canje, J, es positiva
en las sustancias ferromagnéticas, por lo que el equilibrio estable (mínima energía) seU alcanza cuando los momentos magnéticos son paralelos.
U Sin embargo, no todas las características de los materiales ferromagnéticos quedan
explicadas por la existencia del campo molecular. Por ejemplo, en algunos casos,
U sustancias ferromagnéticas no sometidas a ningún campo externo presentan un
momento total nulo. Para explicar este fenómeno, P. Weiss introdujo un nuevo
U concepto: los dominios elementales, diferentes regiones dentro de las sustancias
u ferromagnéticas en el interior de las cuales se da la misma orientación de los momentos.La imanación del dominio elemental es la imanación instantánea.U Los dominios tienen unas direcciones de facil imanación (direcciones “preferentes” de




internas y/o externas, las impurezas del material, etc. Cuando una sustancia aparece¡ globalmente desimanada lo que realmente ocurre es que existe una compensación de losu momentos de los distintos dominios.
La estructura en dominios es una consecuencia natural de las diferentes3 contribuciones a la energía en un cuerpo ferromagnético. Estas energías son: la energía







Fig. 2.1.2.- Representación esquemática del proceso de inversión de los spines atórnicos
¡ que tienen lugar dentro de una “pared de Bloch’.
¡ La energía de anisotropía es la energía necesaria para imanar un dominio elemental
¡ en una dirección fácil y en una difícil. La energía magnetostática es la provocada por la
existencia de poios libres que dan lugar a un campo magnético exterior. La energía3 magnetostática disminuirá, por tanto, cuando el material se divida en dos regiones
imanadas en sentidos opuestos. Sin embargo, es necesario considerar también que esU necesaria una energía para la formación de una frontera entre dominios, dichas fronteras
¡ reciben el nombre de “paredes de Bloch”, y se extienden sobre un número determinado
de átomos, de tal manera que los spines de estos átomos se van orientando de forma
¡ progresiva a lo largo de la pared (fig. 2.1.2). La energía por unidad de área en la pared




1¡ ~2¡ (2.l.5)W~~,<4= Na2u donde K es la constante de anisotropía, a la constante de la red y N el número de
átomos de la pared. La contribución de esta energía tiende a mantener dominios de gran
¡ tamaño en pequeño número. Para panículas de diámetro 10-6 cm y K grande la
configuración en monodominios será la más estable, ésta es la configuración
U considerada en la teoría de Néel que constituye la teoría básica del paleomagnetismo.
U 2.1.2.- Parámetros característicos
Las características de la imanación remanente natural de las rocas y el proceso de
imanación de un conjunto de panículas monodominio pueden explicarse desde un punto
¡ de vista teórico a partir de la teoría de Nécí (Nécí, 1949, 1955). Nécí no considera queu existen interacciones entre los distintos granos de una roca ni que muchas de las
panículas magnéticas presentes en ellas presentan una estructura de multidominio o
¡ pseudomonodominio. Sin embargo, esta sencilla teoría describe adecuadamente el
comportamiento magnético de las rocas en una escala geológica de tiempo.u
(jf DE FACIL.U IMANACION
u




Fig 2.1.3.- Representación esquemática de las direcciones de facil (AA’) y dificil imanación,






¡ Nécí considera un grano monodominio de simetría axial, volumen y y constante de
anisotropía K con eje de fadil imanación AA’ (fig. 2.1.3) sobre el que actúa un campo H
U que forma una ángulo Oo con el eje de fácil imanación.
Si se considera que el cuerpo no está sometido a tensiones (no existe energía
magnetostática) la energía total vendrá dada por la suma de las energías magnética y de
u anisotropía:(2.1.6) E=Ksen2O—JsHcos(O—8<>)
¡ la dirección del momento magnético será la que haga mínima la energía, es decir
cuando:
¡ (2.1.7) —=
E Teniendo esto en cuenta, representando J frente a H, si se considera un conjunto deu granos cuyos ejes de fácil imanación están orientados al azar, se obtiene el ciclo de
histéresis del material.
¡ Sin embargo es necesario tener también en cuenta el efecto de la agitación térmica.
Si consideramos un conjunto de partículas idénticas con eje AA’ de fácil imanación
E sobre el que actua un campo H (fig. 2.1.3), el efecto de la agitación térmica hace que el¡ angulo 8 fluctúe. Para que Js sea perpendicular a la dirección de fácil imanación
It(e = —) es necesario un aporte energético debido a la agitación térmica, kT (k,¡ 2
constante de Boltzman), que supere a la energía de anisotropía, Kv. Teniendo en cuenta
¡ la estadística de Boltzman la imanación en un instante de tiempo t puede expresarse
como:¡ (2.1.8) J(t)=Joe~Ito
¡ Donde J~ es la imanación inicial en el eje de fácil imanación y ‘t
0 el denominado





donde C=l09, í04 s1 la mayor parte de los casos y y es el volumen de las partículas.
Teniendo en cuenta la relación entre la constante de anisotropía K y el campo
coercitivo:
(2.1.10) Hc=2K/Js
el tiempo de relajación puede expresarse en función de Hc como:
(2.1.11) t
0
Si t0 es grande (caso estático) el momento inicial se conserva, pero para valores
pequeños de t0 el momento de cada grano osdila entre los dos sentidos del eje de fácil
imanación y el momento magnético total desaparece rápidamente, se dice entonces que
el grano se encuentra en estado “superparamagnético”. El tiempo de relajación es, por lo
tanto, la “vida media” de la imanación remanente inicial. t0 presenta una fuerte
dependencia del cociente vi’ (ec. 2.1.9). Esto hace que la transición entre el estado
superparamagnético y el de momento bloqueado sea muy brusca. Así, para cada
material existe un “volumen critico” (vc(T)) tal que en los granos con v<vc las
partículas se encuentran en estado superparamagnético, quedando imanadas en la
dirección del campo externo actuante, mientras que los granos con v>vc presentan un
momento bloqueado. De la misma manera se define una temperatura de bloqueo (TB
(y)) para cada grano como la temperatura a la cual t0 es del orden de un experimento
de laboratorio (entre 10 y 60 minutos), TB es también el valor frontera entre los estados
superparamagnético (T>TB) y momento bloqueado (TCZTB).
2.1.3.- Tipos de imanación remanente presentes en las rocas.
La remanencia magnética natural (NRM) es el vector imanación que se mide
directamente en el laboratorio. Esta NRM es la suma de todas las imanaciones presentes
en la roca, que pueden dividirse en dos grandes grupos: remanencia primaria, es decir,
adquirida en la época de formación de las rocas, o una época muy cercana, y
remanencia secundaria, que es la adquirida en cualquier otro momento de la historia




¡ Dentro de las imanaciones primarias se encuentran:
a~ Imanación termorremanente (TRM~
Es la adquirida por las rocas ígneas durante su enfriamiento desde temperaturas
¡ superiores a su temperatura de Curie hasta la temperatura ambiente en presencia de un
campo magnético externo. Esta imanación remanente puede considerarse adquirida en
pasos sucesivos en distintos intervalos de temperatura, y debido a diferentes rangos de
U . tamaños de grano con su temperatura de bloqueo dentro de cada uno de estos intervalos
de temperatura. Esta TRM adquirida en cada una de estos intervalos se denomina
1 termorremanencia parcial (pTRM) de manera que:¡ (2.1.12) (TRM)=Z(jpTRM)~
que es la ley de aditividad o ley de Thellier (1951).
¡ b~ Imanación remanente química (CRM~
¡ Es la imanación adquirida por el mineral cuando experimenta cambios químicos
¡ tales como oxidaciones, hidrataciones o recristalizaciones que pueden tener lugar en
cualquier momento de su historia geológica, es decir puede tener también caracter
¡ secundario.
¡ c) Imanación remanente denosicional y postdeposicional (DRM y pDRM~
Es l~ que adquieren las partículas cuando se depositan y alinean en presencia de un
campo magnético durante la formación de una roca sedimentaria. La pDRM se adquiere
después de la deposición al avanzar la deshidratación del sedimento cuando éste no está
aún consolidado.
Dentro de las imanaciones secundarias se pueden distinguir:
28
d~ Imanación remenate isoterma (IRM
)
Es la imanación remanente que adquiere una roca sometida a un campo externo a
temperatura constante. La IRM adquirida en presencia de campos magnéticos pequeños
es considerada una imanación remanente viscosa (VRM).
Las cunas de adquisición de la BLM aportan datos muy útiles en la determinación
de los minerales magnéticos presentes en las rocas y sus propiedades (apdo. 2.3.3).
e~ Imanación remanente anhisterética (ARM~
Este tipo de imanación remanente es adquirida éuando una roca se somete a un
campo alterno decreciente en presencia de un pequeño campo continuo paralelo a éste.
O Imanación remanente viscosa (VRM~
Es la principal imanación secundaria que pueden adquirir las rocas.
Consideremos un conjunto de partículas ferromagnéticas en una roca, imanadas en
una determinada dirección y sometidas a la acción de un campo magnético externo
débil de distinta dirección a la de la imanación de las partículas que se encuentran en
estado de equilibrio. El efecto de la agitación térmica hace que la imanación espontánea
de cienos dominios cruce barreras de energía tendiendo a alinearse en la dirección del
campo externo actuante. De esta manera la roca puede adquirir una nueva componente
de la imanación en la dirección del campo externo, que es denominada VRM. Este
efecto se ve favorecido por el decaimiento simultáneo de la remanencia anteriormente
adquirida por la roca, fenómeno relacionado con el tiempo de relajación.
La dirección de esta VRM está generalmente relacionada con el campo magnético
terrestre actual y puede estar presente en todo tipo de rocas de interés paleomagnético.
De igual manera que existía una pTRM existe la termorremanencia viscosa parcial
(VPTRM) que puede ser una fuente de valiosa información desde el punto de vista




¡ Existe otro tipo de VRM adquirida en el laboratorio durante el tratamiento de las
muestras. Esta VRM puede llegar a ser muy importante afectando considerabelmente a
¡ las medidas de la NRM, como se verá mas adelante tal y como de hecho sucede en el
presente trabajo, por lo que este tipo de imanación será tratado de forma más extensa en
un capitulo apane (apdo 2.4).
U 2 1 4.- Técnicas de desimanación.
La desimanación progresiva de la imanación remanente se utiliza para aislar las¡ diferentes componentes que pueden contribuir a la misma. Existen varias técnicas de
desimanación de las muestras paleomagnéticas (p.c. Colihnson, 1983). Las más comunes
son la desimanación por campo alternos decrecientes y el lavado térmico.
La desimanación por campos alternos decrecientes consiste en someter a la muestra
3 a un campo alterno que decrece progresivamente, aumentando el valor máximo de
dicho campo en sucesivas etapas. Los momentos magnéticos de los granos con
del campo alterno aplicado se reimanarán. Si el campo alterno se va
¡ reduciendo lenta y constantemente y la muestra está protegida de otros campos externos
constantes, el momento magnético de estos dominios se orientará al azar. Si este valor¡ pico se aumenta progresivamente se destruirá gradualmente toda la imanación,
separando así las diferentes componentes magnéticas en función de su Hc.
El lavado térmico consiste en calentar progresivamente las muestras de manera que3 la agitación térmica destruye la imanación de los dominios magnéticos cuya TB es
menor que la temperatura a la que han sido calentados, haciendo que pasen a
3 encontrarse en un estado superparamagnético. A esta temperatura se la denoniina
temperatura de desbloqueo. Si se deja enfriar la muestra en ausencia de campo, los3 momentos magnéticos de los granos se orientarán al azar y de esta manera no
¡ contribuirán a la NRM.
Aumentando progresivamente la temperatura aplicada se desimanarán






3 de desbloqueo hasta alcanzar la temperatura de Curie de cada mineral, momento en el
que se anula su contribución a la NRM total de la muestra.U Durante el proceso de calentamiento pueden producirse cambios químicos en la
composición de los minerales magnéticos presentes en las rocas que quedarán
reflejados, en general, en una variación de la susceptibilidad magnética de las muestras,3 por lo que normalmente son fácilmente detectables.
3 2 1 5.- Tratamiento de los datos paleomagnéticos
¡ a~ Determinación de las direcciones de la imanación
3 Tras aislar las diferentes componentes de la imanación existen diversas técnicas para
la determinación de las direcciones correspondientes. Las técnicas más comunmente
I utilizadas son: la “técnica del punto final estable” (p.c., Collinson, 1983), los diagramas
U de Zijderveld (Zijderveld, 1967), el método vector sustracción (Khramov, 1958), loscírculos de reimanación (¡te. Ruchan y Dunlop, 1976), La curva del vector diferencia
U (Hoffman y Day, 1978) y el análisis de la componente principal (Kirschvink, 1980).
Discutidos y tratados ampliamente en diversos estudios paleomagnéticos.
u ____________
b) Análisis estadístico
Los datos obtenidos en las diferentes medidas de la NRM están, obviamente,
3 afectados por diversos errores de diferente naturaleza, inherentes, en muchas ocasiones
al propio proceso de toma y análisis de las muestras. También algunas características
¡ del c.m.t;, como lo son sus variaciones periódicas, pueden dar lugar a la dispersión de
los datos paleomagnéticos que deben ser considerados en la interpretación.3 Fisher desarrollé en 1953 un modelo estadístico para el tratamiento de los datos3 paleomagnéticos que continua utilizándose en la actualidad. Fisher considera una
distribución gaussiana (normal) de puntos en 3 dimensiones, que son las direcicones de3 la imanación o de los polos paleomagn¿ticos considerados como vectores unitarios y





E Esta distribución puede ser descrita en términos de una densidad de probabilidad P
dadapor:3 (2.1.13)P= e
3 donde O es el ángulo entre las direcciones medidas de la imanación y la “dirección
u verdadera” y K es el parámetro estadístico de precisión, que varía desde K=0 para unadistribución perfectamente desordenada, hasta K=oo para una distribución de puntos
3 idénticos, y viene dada por la expresión:
(2.1.14)K= N—1N-Ru
donde N es el número de datos y R el módulo del vector resultante que viene dado por:
3 (2.1.15) R=[(14)2+(Xm,)2+(Sni)2])
3 siendo, l~, mi y ni, los cosenos directores de la dirección correspondiente ala muestra í.
La fiabilidad de la dirección obtenida puede definirse mediante un ángulo a,
3 semiángulo de un cono que define una porción de la superficie de la esfera centrada en
la dirección media obtenida y dentro del cual existe la probabilidad P de que esté
contenida la dirección “verdadera”:
U (2.l.l6)cosa=l~NR(PN4~lj)
3 En la mayor parte de los estudios paleomagnéticos el valor asignado a P es de 0.05,u con lo cual el círculo de confianza sobre la superficie de la esfera se describe mediante
el parámetro a95.
3 c~ Pruebas de estabilidad
3 Los resultados obtenidos en el laboratorio no proporcionan información acerca de la
edad de adquisición de los componentes de la imanción. Para ello existen lasU denominadas pruebas de estabilidad de campo, como son la prueba del contacto, delU conglomerado o del pliegue (p.c. Collinson, 1983). En este trabajo se ha aplicado
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3 F¡g 2.1.4.- Significado estadístico de la prueba del pliegue. K1 y K2 son los parámetros
estadísticos antes y después de efectuar la corrección tectónica y N es el número de
U muestras. Niveles de probabilidad del 99% y 95% (McElhinny, 1964).
u
era la única prueba de estabilidad factible de realizar con los datos con los que se
3 contaba.
u La krueba del pliegue consiste en la comparación de la dispersión de los datos antesy después de aplicar la corrección tectónica. El valor del parámetro:
U __(2.l.17)F=
3 donde K1 y K2 son los valores de K antes y después de la corrección tectónica






U después de aplicar la corrección) sean tales que la prueba del pliegue pueda considerarse
significativa, segun McElhinny (1964).
U Sin embargo existe una tercera posibilidad de adquisición de la imanación, ya que
U esta no tiene porqué haber sido adquirida antes o después de la formación del pliegue,sino que puede haber sido adquirida durante el mismo, como de hecho ocurre en
U diversas ocasiones, como ha sido demostrado recientemente (p.c. Villalain, 1994),
asociada al mismo proceso tectónico. Para determinar si la imanación ha sido adquirida
U antes, durante o después de un pliegue existe la denominada prueba del pliegue
u incremental, que consiste en corregir tectónicamente los datos de manera gradual, deforma que se obtiene un valor de K, F, o cualqier parámetro estadístico, para cada
U “porcentaje de corrección” aplicado. El máximo valor de K se obtendrá en el momento
de adquisición de la imanación (McElhinny, 1964; McFadden, 1990).
U Hasta aquí se ha partido del supuesto de una distribución Fisheriana de puntos en el
espacio que representan los datos paleomagneticos. Sin embargo, en la mayor parte de
los casos, especialmente en el caso de las distribuciones de datos en los estudios de
U magnetoestratigrafia (ambas polaridades de la imanación presentes), la distribución
espacial de los datos se aleja mucho de la ideal distribución Fisheriana. En este caso se
U puede definir una matriz cuyos autovalores representan la dispersión de los datos en las
tres direcciones del espacio denominada matriz de orientación (Tauxe et al., 1991). ElU test de pliegue puede ser entonces expresado en términos de dichos autovalores,
u teniéndose, por lo tanto, un “test del pliegue” para cada dirección espacial. Este métodoha sido perfeccionado por Tauxe y Watson (1994) de forma que la edad de la
U imanación, respecto a la edad del pliegue, es estimada con un “nivel de confianza”
aplicando iterativamente el método, de manera que se representa un parámetro de lamatriz de o ient ció frente al porcent je de corr cción tectónica aplicada par
u diferentes distribuciones de datos, denominadas pseudomuestras. Una pseudomuestra es
un conjunto de n datos, tomados aleatoriamente de la distribución de datos disponibleU (que cuenta con n valores) de manera que cada dato puede aparecer más de una vez.
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u Fíg 2.1.6.- a) Valores propios de la matriz de orientación para 20 iteraciones de los datos
correspondientes a la componente P de la imanación de la región de Tosas y Aguilón (Apdo
4.1). El valor máximo del autovalor t1 y los valores mínimos de t2 y r8 se obtienen en el
3 momento en el que las direcciones son para]e]as, en este caso en el 100% de corrección
tectónica. b) Histograma de la localización, respecto al porcentaje de corrección tectónicaU
aplicada, de los valores máximos de r1 y mínimos de -r2 y t3 para 500 iteraciones de los







3 corrección tectónica y en cada uno de los pasos se calculan los autovalores de la matriz
de orientación (fig 2.1.5).3 Este último método para el test del pliegue incremental, dadas sus características, es
el más idóneo para los datos que se presentan en este trabajo y ha sido aplicado en el
tratamiento de los datos en los casos en los que ha sido posible.
U Otro test estadístico, utilizado en todas las secciones ha sido el test de Inversión
(McFadden y McElhinny, 1991). Este test clasifica los datos magnetoestratigráficos
U ofreciendo una “estimación” del caracter antipodal de los mismos. El test defme dos
ángulos: y es el ángulo entre las direcciones características de ambas polaridades3 (normal e invertida) y el angulo crítico (Yc) que depende del número de muestras, N1 y
3 N2 y de los respectivos vectores suma unitarios, R1 y R2 (Fisher, 1953; McFadden y
McElhinny, 1990) de las dos distribuciones, de manera que si Y<Yc el test es positivo, si
U ~Yc es negativo y neutro en el caso de que ambos tengan el mismo valor. En el caso del
u test positivo se tienen, además, la siguiente clasificación, en función del ángulo crítico(McFadden y McElhinny, 1990):
U Yc<50 tipo A509c<100 tipoB
U 1009c<200 tipo
y si Yc>200 clasificación intermedia.
3 En este último caso no puede decirse realmente que las distribuciones normal e
u invertida sean realmente antipodales.
22 -Inversiones del campo magnético terrestre
La característica del c.m.t. de cambiar su polaridad con el tiempo fue puesta de
manifiesto por primera vez al encontrarse ciertas rocas de la corteza terrrestre que
3 presantaban un NRM con aproximadamente la misma dirección que el c.m.t. actual en
la zona del afloramiento, pero cuyo sentido era opuesto. En 1926 Mercanton sugirió que





3 bruscamente varias veces durante la historia de la Tierra. Sin embargo, más tarde fueron
encontradas ciertas rocas de la corteza terrrestre, como por ejemplo las dacitas del¡ Monte Harina, en Japón, (Nagata et al, 1952) que, bajo la acción de un campo
magnético adquirían una imanación de sentido opuesto al campo aplicado. Este
fenómeno ponía en entredicho la hipótesis de Mercaton, existiendo por lo tanto, la
posibilidad de que la causa de la polaridad invertida de la imanación encontrada en
algunas rocas de la corteza residiera en las propiedades de los minerales magnéticos
3 presentes en las mismas rocas, y no constituyera, por lo tanto, una respuesta al
comportamiento del c.m.t. al que pudieran haber estado sometidas. A este fenómeno se
le denominó autoinversión.
3 Sin embargo, no se conocen demasiados casos de rocas que presenten la propiedad
de la autoinversión, mientras que la distribución, en todo el planeta, de rocas que
3 presentan una imanación de igual u opuesto sentido al c.m.t. es aproximadamente
equitativa.u
Existen diversos estudios relativos a la posible relación entre la diferente polaridad¡ de la imanación y las diferencias en la composición química (Basley y Buddington,
1958; Uyeda, 1958; Carmichael, 1959; Nagata y Uyeda, 1959; Ishikawa y Syono, 1963;
u Wilson y Watkins, 1967; Ade hall y Watkins, 1970; Wescott-Lewis y Parry, 1971, entre
otros). De todos estos estudios se derivan resultados que, en ocasiones conducen a una
3 realción entre ambas propiedades, pero que en otros casos demuestran exactamente lo
3 contrario. A pesar de que es intrínsecamente indemostrable en un experimento de
laboratorio el hecho de que la diferente polaridad de la imanación sea debida a la
3 propiedad de autoinversión de las rocas o a la variación de la polaridad del c.m.t.
responsable de dicha imanación, la evidencia más contundente en favor de la segunda
E hipótesis es el hecho de que rocas de la misma edad geológica, provenientes de distintos¡ lugares del planeta, de distintos orígenes y de diferente litología y composición
química, presentan la misma polaridad de su imanación remanente. Este, y otros
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3 Fxg 2.2.1.- Algunas versiones sucesivas de épocas y eventos magnéticos recientes.
3
Dentro de los cambios de polaridad del c.m.t. pueden distinguirse episodios de larga3 duración (del orden de 106 años) en los que la polaridad del campo geomagnético es
3 predonjinantemente normal o invertida, denominados épocas magnéticas y, dentro de
éstas, episodios conos con una duración del orden de í04-í05 años (fig. 2.2.1), que se3 denominan eventos (Cox et al., 1964).
Durante una transición de polaridad el poío norte magnético se desplaza de una
¡ posición cercana a uno de los poíos geográficos a una posición cercana al polo
geográfico opuesto. La duración de esta transición, a partir de estudios paleomagnéticos
en sedimentos con tasas constantes de sedimentación, se estima en unos 4000 o 5000
3 años (p.c. Lowrie, 1988). Tras este tiempo el polo geomagnético se estabiliza en su





¡ través de estudios paleomagnéticos, se ha puesto en evidencia que, en algunas
ocasiones, el poío geomagnético sufre un gran desplazamiento (de incluso 1800) y, en
¡ lugar de estahilizarse en esta posición vuelve de nuevo a la posición original. Este
fenómeno ha sido denominado excursiones magnéticas. Dichas excursiones constituyen
cambios reversibles de las componentes del c.m.t. que no llegan a estabilizarse en la3 polaridad opuesta y que no es posible suponer que constituyan un fenómeno de alcance
global (Barbetti y McElhinny, 1975). En contraste, los cambios de dirección del campo3 geomagnético debidos a la variación secular son de tan sólo unas decenas de grados
¡ alrededor del poio geográfico.
La secuencia de épocas y. eventos ha sido ampliada desde los primeros estudios3 magnetoestratigráficos, los primeros intervalos fueron denominados con el nombre de
los científicos pioneros (Brunhes, normal; Matuyama, invertido; Gauss, normal y
3 Gilbert, invertido), el resto han sido numerados ascendentemente (fig. 2.2.2). La Unión
Internacional de Ciencias Geológicas (1979) recomienda reeemplazar el término época
por el de crono de polaridad y el de evento por subcrono de polaridad, y añade el¡ término supercrono para largos intervalos de polaridad, como por ejemplo la zona
tranquila Cretícica (CQZ=’Cretaceous Quiet Zone”) (fig. 1.1).3 Como ejemplos de eventos cabe citar el evento Jaramillo (el más documentado de
los que se conocen), de polaridad normal y de 70.000 años de duración, que se3 encuentra dentro del intervalo de polaridad invertida Matuyama. Una de las excursiones3 más recientes y mejor documentadas es la excursión Laschamp (Bonhommet y Babkine,
1967; Bonhommet y Zahringer, 1969; Gillot et al.,, 1979), registrada en la Chame des
¡ Puys (Massif Central, Francia) dentro del intervalo Brunes de polaridad normal.
El comportamiento del c.m.t. durante una inversión de polaridad ha sido estudiado
¡ en rocas volcánicas y sedimentarias. Dicha transición se observa simultáneamente en los¡ valores de la declinación e inclinación del campo geomagnético. Los estudios de
palcointensidad en sedimentos del fondo oceánico indican que la intensidad del campo
U decrece durante la transición (Opdyke et al., 1973; Dodson et al., 1978; Prévot et al,
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Fig 2.2.2.- Comparación de las diferentes numeraciones de las épocas y eventos (cronos y
subcronos) magnéticos. Las columnas 1. y 2 están basadas en datos magnetoestratigráficos
de secuencias sedimentarias y volcánicas y las columnas 4 y 6 en el registro de anomalías
magnéticas marinas. (Hailwood, 1989, la correlación entre las columnas 2 y 5 es al
propuesta por Berggren et al., 19S5).
E
3
¡ de la componente dipolar del campo, que es la componente dominante del c.m.t.. La
morfología del campo magnético durante una transición es, por lo tanto, asimétrica, ya
¡ que está básicamente dominada por las componentes no dipolares del campo (Hilhouse
U y Cox, 1976).
I 2.2 1.- Modelos de inversión
Se ha especulado mucho acerca del origen del c.m.t. y de las posibles fuentesU responsables del mismo, pero de los múltiples modelos propuestos, el único posible que
¡ explica casi todas las características del c.m.t. observadas es el de corrientes eléctricas
fluyendo en un núcleo terrestre conductor, donde el material fluido se movería a lo3 largo de las líneas de fuerza, manteniendo así el campo durante toda la existencia de
nuestro planeta. El estudio de este proceso, por el cual las corrientes generadas
3 refuerzan el campo magnético es el conocido como “problema de la dinamo¡ homogénea”.
Partiendo de las ecuaciones de Maxwell para el campo electromagnético,
¡ considerando que la densidad de corriente eléctrica es debida a ambos campos, eléctrico
y magnético, y que la conductividad eléctrica, a, es constante, y añadiendo la ecuación
¡ hidrodinámica para el movimiento de un fluido en el núcleo de la tierra (Ecuación de3 Navier-Stokes), junto con la ecuación de continuidad para un fluido incompresible, se
obtendrán las ecuaciones básicas de movimiento del campo:
3B
(2.2.1) —=Vx(ÚxÉ)+vj72A donde Vm =
D:::;~:l+(~)Ú+2QxÚVv2Ú)~(vxB)xB~vP+Pvw
campo magnético, U la velocidad relativa con respecto a un sistema que¡ con velocidad angular Li), W es el potencial gravitacional, Vm la difusión
magnética, y p y y la densidad y viscosidad cinemática respectivamente.3 Teniendo en cuenta estas ecuaciones no existe, a priori, ninguna razón para que el




fundamental por la que esta polaridad no pudiera variar de signo. La ecuación deE inducción (ec. 2.2.1) es lineal y homogénea, sin embargo la ecuación de Navier-Stokes
¡ (ec. 2.2.2) es cuadrática e inhomogénea.
Debido a esta complejidad se han propuesto diversos modelos. Uno de los más
u simples es el de la dinamo homopolar, propuesto por Bullard en 1955 (fig. 2.2.3>.
Consiste en un disco eléctricamente conductor que rota en tomo a un eje bajo la
1 aplicación de un par de fuerzas. Si este disco rota dentro de un campo magnético axial3 se producirá una fuerza electromotriz radial entre el eje y el borde del disco. Si se
conecta al borde del disco un anillo estacionario coaxial con él, de forma que no se3 impida el giro del disco (ver figura), se producirá un campo magnético axial. De esta
manera no se requiere ninguna fuente externa ni tampoco el hecho de que el material3 sea ferromagnético. Este sistema es una dinamo cuando el campo inducido es igual al3 requerido para producirse.
¡
u
3 Fig 2.2.3. Dinamo homopolar (Bullard, 1955).
3
¡ Teniendo en cuenta que la corriente en el disco es de simetría axial, la ecuación del
movimiento, si G es el par que mueve el disco es:
(2.2.3)Ccñ=G—M123 Donde C es el momento de inercia del disco, m su velocidad angular, lía corriente y
2itM la inductancia mutua entre el disco y el anillo.
E La ecuación que gobierna la corriente es:
(2.2.4) U+RI=McoI










F¡g. 2.2.4.- Sistema de dos dinamos3 acopladas (Rikitake, 1968).U
La solución de estas ecuaciones permite que el sistema produzca una corriente, y3 por lo tanto, un campo magnético en cualquier dirección, sin embargo no es posible que
la dirección cambie de sentido, para ello habría que introducir un término proporcional
a lo 1 en la ecuación 2.2.4. Esto se soluciona con una doble dinamo (Rildtake, 1958;3 fíg 2.2.4) o colocando una impedancia entre el conector del anillo con el disco y el




Fig2.2.6.- Dinamo de disco con una impedancia3 entre el conector anillo-disco y el anillo y un
shunt a lo largo del anilloU
Entre ambos modelos el de Rikitake es el más aceptado y el que más se adecua al
posible movimiento del fluido en el interior del nucleo. Si suponemos que el3 movimiento del fluido en el nucleo terrestre consiste en un determinado número de
corrientes convecrivas que pueden ser, cada una de ellas, representadas por un disco,
¡ pueden imaginarse entonces una serie de dinamos homopolares conectadas entre si en el
nucleo terrestre, responsables del campo magnético observado. Rikitake (1958) estudió





3 disco alimenta el anillo de la otra. La solución del sistema, obtenida por integración
numérica, para este modelo, admite la posibilidad de que la corriente se autoinvierta3 espontáneamente.
Si tanto las dinamos como los pares aplicados son idénticos, las ecuaciones del
movimiento serán ahora:
U
LI1 + R4 = Mcn1J2E (2.2.5) LI2 -4-Rl2 = Mw2!1
Ob, =G—M1143 Ob2
donde los subíndices 1 y 2 se refieren a cada una de las dinamos.3 Estas ecuaciones pueden transformarse en ecuaciones adimensionales convirtiento el
U tiempo t en unidades de (CL/GM)1/2, la intensidad en unidades de (G¡M)112 y lavelocidad angular en unidades de (GIJCM)í’2.
Denominando:
U las ecuaciones pueden escribirse de la forma:
(2.2.7) 1, -4-Mx
1 = Y1X2
(2.2.8) 12 + I~z = Y2X13 (2.2.9)Y1=Y2=l—X1X2
donde ¡x=(CR2/GLM)1/2 es la razón entre el tiempo de aceleración mecánica (enU ausencia de campo magnético) y el tiempo de relajación electromagnética (en ausencia
de movimiento).
Las ecuaciones 2.2.7 y 2.2.9 no tienen solución analítica conocida. De 2.2.9 se sigue3 que Y
1-Y2=cte, es decir, la diferencia de velocidades angulares es constante.
En la figura 2.2.6 se ilustra el comportamiento del sistema para ¿=1 y Yí-Y2=3.75
3 que muestra claramente inversiones que tienen lugar en t= 11,21,44,S1,etc. El





















Fig.2.2.6.- Modelo de comportamiento típico de X1 en función del tiempo (en segundos),3 (Cook y Roberts, 1970).
u
correspondiente a 10-2 consiste en inversiones periódicas con un periodo del ordenU de años, lo cual no explica el comportamiento observado del c.m.t.u Noziéres (1978) generaliza el modelo de Rikitake exponiendo un mecanismo de
relajación que explica cuantitativamente la extremada rapidez con que tiene lugar un3 cambio de polaridad en comparación con la duración de un intervalo.
Existen muchos sistemas de ecuaciones diferenciales ordinarias •que representan
3 sistemas hidrodinámicos de fuerzas disipativas como las geodinamos que tienen
soluciones no periódicas. Estos sistemas deben oscilar entre dos estados, es decir deben





pertenece a este tipo de sistemas que, en ausencia de un mecanismo desencadenante del
U proceso, presentan inversiones no periodicas. Este es el fenómeno conocido como
U “caos”. El sistema de la doble dinamo acoplada tiene dos puntos de equilibrio N y R,que son (±K,±K’,pK)en el espacio de fases (X1,X2,Y1), donde K viene dado por:
U (2.2.lO)Y1—Y2=~á(K2—KtIto (198Ó) estudió las propiedades estadísticas de este sistema, en la figura 2.2.7 se3 representa el diagrama de fases en el espacio (g,K) que muestra varias regiones con unu régimen periódico y un régimen caótico. Ito encuentra en el centro de la región
correspondiente al régimen caótico, una zona en la cual las inversiones ocurren
raramente y la dinámica está menos desordenada. Esta es la zona que denomina régimen
de mínima entropía. La poca frecuencia y no uniformidad de las inversiones deU polaridad observadas a través de los estudios paleomagnéticos en el c.m.t. sugiere que la
geodinamo se encuentra en este estado de mínima entropía.
3 Fxg. 2.2.7.- Diagrama de fases en el espacio
(jx,K) del sistema de Rikitake. Las q q 2
6U soluciones P
1, P2 , son periodicas
3 dentro de la zona sombreada y no
periódicas dentro de la zona de caos. 3
U ~ ½ es la secuencia espejo de P¿P2’ O 10
(Ito, 1980).
U
u Según Merrill et al. (1979) las dinamos hidromagnéticas presentan, al menos, dosdiferentes campos de velocidades y los cambios de polaridad se presentan
U exclusivamente cuando existe un cambio de uno a otro campo de velocidades.
Se han propuesto muchos otros modelos como mecanismo en el núcleo para la
u creación del c.m.t. (Herzenberg, 1958; Lowes y Wilkinson, 1963, entre otros). Todos





dinamo de Rikitake es, no solo el más aceptado, sino también el que más se aproxima a
la realidad de los hasta ahora planteados.
E 2.2 2.- Frecuencia y probabilidad de las inversiones. Análisis estadístico.
3 Para elaborar un modelo de inversiones que satisfaga las observaciones
paleomagnéticas es necesario establecer, en primer lugar, cual es la causa física
responsable de la inversión.U Cox, en 1968, desarrolla un modelo probabilistico, asumiendo que los cambios de
polaridad son debidos a la interacción entre las oscilaciones estables y los procesos3 aleatorios. El oscilador estable es el campo dipolar y las variaciones aleatorias del
campo no dipolar son el fenómeno desencadenante de una inversión do polaridad. La
inversión se produce cuando la razón entre ambos campos excede un valor crítico (fig.
U . 2.2.8).
Un segundo modelo propuesto es el de Parker en 1969. Demuestra que la3 fluctuación en la distribución de las células ciclónicas convectivas (la denominación se
debe al movimiento similar al de los ciclones causado por la fuerza de coriolis) en elE
núcleo es capaz de producir una abrupta inversión del campo geomagnético.
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u Fig.2.2.8.- Modelo probabilístico de inversiones de polaridad. t~ es el periodo del campodipolar y t la longitud de un intervalo de polaridad. Cada vez que (MA + M~) cambia de
3 signo tienen lugar un cambio de polaridad. MA es el momento axial del campo dipolar y






En ambos modelos (Cox y Parker) las células ciclónicas convectivas son las
responsables de las inversiones, que tienen lugar cuando los procesos aleatorios (o
U “desordenados”) alcanzan determinadas configuraciones. La diferencia fundamental
3 entre ambos modelos radica en que para Parker el fenómeno de la inversión depende
únicamente de la distribución espacial de los ciclones, mientras que, en el modelo de
u Cox depende, además, de la intensidad de dichos disturbios ciclónicos, es decir, de la
relación entre el campo no dipolar y el campo dipolar. Ambos modelos han sido
U discutidos por varios autores (Laj et al., 1979; McFadden y McElhinny, 1982; Kono,
1971, entre otros).u En el modelo de Cox existe una probabilidad finita de que la suma de todas las3 contribuciones axiales del campo no dipolar (ND) sobrepase el campo dipolar (D)
provocando una inversión, La probabilidad es, por lo tanto, proporcional a la razón3 ND/D. Si el campo dipolar es mucho mayor que la suma de todas las contribuciones no
dipolares entonces el campo es estable, pero si ND aumenta, sus componentes axiales
sobrepasan el campo dipolar y entonces la dinamo geomagnética amplificará el campo3 geomagnético en el sentido opuesto. Puede, por lo tanto, relacionarse la variación
paleosecular con la frecuencia de inversiones. Brock, en 1971 estudió esta relación para3 rocas pre- y Cenozoicas, encontrando que para el pre-Cenozoico la variación secular fue
aproximadamente un 15% menor que en el Cenozoico, al igual que la frecuencia de3 inversiones. Irving y Pullaiah (1976) llevaron a cabo una investigación similar en rocasu fanerozoicas (0-350 m.a.) con una base de datos disponible considerablemente mayor a
la utilizada por Brock, llegando a las mismas conclusiones a las que este último autor
u había llegado 5 años antes.
La figura 2.2.9 ilustra la “predisposición» de una determinada polaridad durante el
E Fanerozoico. Durante largas épocas de tiempo geológico la polaridad ha sido
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Fig.2.2.9.- “Predisposición” de la polaridad del campo geomagnético durante el
Phanerozoico (lrvingy Pullaiah, 1976).
u
¡ Existen, además diversos estudios basados en el análisis espectral de Fourier (Crain
et al., 1969; Simpson, 1966; entre otros) y en el análisis espectral de máxima entropía
I (Ulrych, 1972; lrving y Pullaiah, 1976; entre otros). Cada uno de estos análisis
3 encuentran lá ocurrencia de varios periodos de inversión.
Existen también estudios probabilísticos para la determinación de la duración y
I ocurrencia de los cambios de polaridad (Jacobs, 1984).
Sin embargo los estudios realizados y la información disponible hasta el momento
3 no son suficientes parapredecir la ocurrencia de nuevos cambios de polaridad.
3 22.3.- Magnetoestratigraffa
3 La magnetoestratigrafía es la ciencia que, a partir de los datos magnéticos obtenidos
en los estratos de las rocas de la corteza terrestre, define el signo y orden de los
U intervalos de polaridad del campo magnético terrestre. Su objetivo, pues, no es otro que
la ordenación de los diferentes estratos sistemáticamente en unidades identificables,
sobre la base de las variaciones en sus características magnéticas.3 En secuencias magnetoestratigráficas determinadas a partir de secciones de rocas
sedimentarias el método más común para la identificación de una secuencia de3 magnetozonas consiste en la correlación de dicha secuencia con la “secuencia patrón”,
que es básicamente la secuencia de anomalías magnéticas marinas. Langereis et al





3 magnetozonas en diferentes secciones. La correlación entre las diferentes secciones de
rocas sedimentarias requiere que la relación entre las tasas de sedimentación se3 mantenga constante en todo el periodo considerado, de igual manera la correlación entre
una secuencia sedimentaria y la secuencia de anomalías magnéticas marinas requiere¡ que se mantenga constante la razón entre la tasa de sedimentación de la secuencia
¡ sedimentaria y la velocidad de expansión del suelo oceánico.
Sin embargo, la magnetoestratigrafía, por si misma, no proporciona edades
¡ inequívocas para los horizontes de poíaridad que define, ya que las inversiones son
fenómenos repetitivos sin ninguna propiedad característica que pueda diferenciar unos
¡ de otros. Por este motivo la cronoestratigrafia determinada por los estudios
¡ magnecoestratigráficos es unívoca, siempre y cuando se combine con datos
radiométricos y/o paleontológicos. La principal ventaja de la cronoestratigrafía definida
3 por los estudios magnetoestratigráficos es que proporciona una correlación a escala
global, a diferencia de la litoestratigrafia o la bioestratigrafía que, por lo general, se
3 reducen a una pequefla escala geográfica.¡ La escala temporal de polaridad gomagnética (ETPG o MPTS=”magnetic polarity
time scale”) está basada esencialmente en el patrón de anomalías magnéticas marinas
¡ combinado con dataciones radiométricas en determinados puntos de dicha escala. La
edad de los diferentes intervalos de polaridad magnética se obtiene, entonces, mediante3 la interpolación entre estos puntos de calibración, relacionados con la secuencia de
anomalías magnéticas marinas, a través, únicamente del control magnetoestratigráfico.
A partir de los estudios de magnetoestratigrafía se han definido diferentes escalas
U temporales de polaridad geomagnética (ETPG). Desde que en 1968 l-Ieirtzler et al.
publicaran la primera escala de polaridad magnética se han hecho diferentes
E correecciones de la misma (Labrecque et al., 1977; Lowrie y Alvarez, 1981; Berggren
E et al., 1985; Harland et al., 1990, Cande y Kent, 1992) perfeccionándolaprogresivamente.3 Para épocas recientes (los últimos 4 o 5 m. a.) es posible definir la ETPG basándose






¡ este método son ya del orden de la duración media de los subcronos de polaridad.
Recientemente se ha establecido muy detalladamente la escala de polaridades para los
3 últimos 700.000 años correlacionando los ciclos climáticos con las variaciones de la
órbita terrestre (Morley y Hays, 1981; Imbrie et al., 1984; Martinson et al., 1987). Este3 método da lugar a la escala temporal calibrada astronómicamente que es capaz de
¡ asignar edades absolutas a cada uno de los intervalos de polaridad geomagnética.
Los ciclos climáticos están también relacionados con las variaciones cíclicas en el
I contenido de CaCO3 en las secciones estratigráficas (Hilgen, 1987, Hilgen y Langereis,
1989), asi como con los “sapropels” (capas más oscuras que aparecen periódicamente enU secuencias sedimentarias que corresponden a capas ricas en carbono orgánico (Hilgen,
1991). De esta manera es posible relacionar las variaciones en las secuencias
sedimentarias con los ciclos orbitales y ajustar, entonces, la escala temporal astronómica
U a la ETPG, obteniendo así edades absolutas para los cambios de polaridad del c.m.t..
Sin embargo, los datos astronómicos abarcan tan solo 3 millones de años, a partir de
¡ este momento la ETPG debe establecerse basándose, tan sólo, en los datos provenientes
de las anomalías magnéticas marinas y de estudios magnetoestratigráficos en secuencias
sedimentanas. La secuencia de anomalías magnéticas marinas obtenida a partir,
3 fundamentalmente, de datos provenientes de los océanos Atlántico y Pacifico permiten
definir una escala de polaridades que abarca hasta el periodo Jurásico. A partir de este¡ momento los datos provenientes de ambos océanos no son coherentes entre sí. Es a
partir de este momento cuando los estudios magnetoestratigráficos en secuencias3
sedimentarias adquieren mayor importancia, ya que constituyen la única herramienta
I disponible para la definición del patrón de polaridades del c.m.t.
¡ 23 Minerales de interés paleomagnético en rocas carbonatadas
¡ Las rocas de la corteza terrestre deben sus propiedades magnéticas a los minerales
ferromagnéticos que contienen. La mayor parte de los minerales presentes en la corteza






principalmente wtistita (FeO), hematita (Fe2O3) y rutilo (TiO2), esto permite que su
¡ composición química pueda ser representada mediante un sistema temario (Fig. 2.3.1).3 En esta representación cada punto del triángulo corresponde a una determinada
composición química que vienen dada por su distancia a los vértices del triángulo (FeO,3 Fe2O3, TiO2).Así, dentro de este sistema se encuentran representados la mayor parte de
los óxidos metálicos simples de minerales de interés paleomagnético, como la magnetita¡
(Fe3O4), la hematita (a-Fe2O3) y la maghemita (y-Fe2O3). Aunque existen también¡ otros minerales no representados en este sistema, de no menos interés en el
paleomagnetismo, como lo son los sulfuros e hidróxidos de Fe, como por ejemplo la
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¡ Fig. 2.3.1.- Representación de los minerales más importantes en paelomagnetismo (Oxidos






2.3.1.- Identificación de los minerales magnéticos. IRM
Existen numerosos métodos para la identificación de los minerales magnéticos
¡ presentes en las rocas y para la determinación de su contribución a la NRM (difracción3 de R-X, estudio de secciones pulidas, curvas termomagnéticas, cunas de adquisición de
la IRM, desimanación térmica de 1, 2 o 3 componentes de la IRM, etc.). En este trabajo3 se han utilizado sistemáticamente las técnicas de adquisisción de la IRM y
desimanación progresiva de 3 componentes según el método propuesto por Lowrie¡ (1990) que se describirán brevemente a continuación.
3 a) Curva de adquisisción de la IRM:
La imanación remanente isoterma (IRM) es la adquirida por las rocas en presencia3 de un campo magnético a temperatura constante. La curva de adquisisción de la IRM se
obtiene aplicando a la muestra un campo magnético externo y aumentando
¡ progresivamente el valor de dicho campo. En cada paso se mide la remanencia3 adquirida por la muestra representando su valor frente al valor del campo aplicado (fig.
2.3.2).3 Según su coercitividad los minerales pueden dividirse en blandos (Hc~0.12T),
intermedios (0. 12T=Hc=O.4T)y duros (Hc=0.4T).Este método es muy útil para la
¡ identificación de los principales minerales de interés paleomagnético, cuando estos3 presentan diferentes coercitividades. Existen sin embargo, minerales magnéticos que
presentan valores similares de sus fuerzas coercitivas, por lo que los resultados de este
3 método deben combinarse con datos adicionales concernientes a otras propiedades
magnéticas para poder determinar exactamente la composición mineralógica presente en3 una muestra.
¡ b) Desimanación térmica de tres componentes de la BlM.
Este método, propuesto por Lowrie (1990) consiste en someter a la muestra a campos
¡ magnéticos de ST, O.4T y 0.12T en cada uno de los 3 ejes de la misma. De esta manera
se separan los minerales en las tres direcciones espaciales en función de su fuerza
¡ coercitiva. Si se somete entonces a la muestra a la desimanación térmica progresiva de
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3 Fig 2.3.2.- Diagramas de adquisici6n de la IRM para a) muestra conteniendo
exclusivamente minerales de baja coercitividad (magnetita), b) muestra con goetita



















¡ Fig 2.3.3. - Diagramas de desimanación térmica de 3 componentes de la BlM siguiendo el
método propuesto por Lowrie (1990). Los diagramas a, b y e correponden a las mismas3 muestras representados an los diagramas a, b y c de la figura 2.3.2.. representa el m6dulo
de la intensidad de la imanaci6n total, A las fases magnéticas correspondientes a
E Hc<0.12T, O las correspondientes a O.12T’cHc<0.4T y O representa las fases






3 todo el lavado térmico para cada una de las componentes, se tendrá entonces la curva de
desimanación de 3 componentes de la IRM (Fig. 2.3.3).
¡ De esta manera se pueden identificar los diferentes rangos de coercitividad presentes
en cada muestra con las diferentes temperaturas de desbloqueo de cada componente,3 teniéndose, entonces, información conjunta de ambos parámetros para todos los3 minerales presentes en las muestras.
Al igual que otras técnicas de identificación de los minerales magnéticos, este3 método no siempre conduce a resultados unívocos, ya que los espectros de coercitividad
y temperatura de desbloqueo pueden solaparse entre unos y otros minerales, debido a
3 que ambos son función de la composición de los minerales magnéticos así como del3 tamaño y la forma de los granos. Esta ambigliedad suele darse especialmente en algunas
rocas metamórficas, debido a la complicada mineralogía que presentan (Lowrie, 1990).3 Por el contrario, este método suele ser muy utii en rocas sedimentarias, especialmente
calizas, como lo prueban los resultados de este trabajo, en el que dicho método ha sido
sistemáticamente utilizado en todas las ocasiones.
U 23.2.- Minerales más habituales en calizas
¡ Las rocas carbonatadas constituyen aproximadamente el 10% de las rocas
sedimentarias que afloran en la superficie terrestre (Blatt et al., 1980) y sus3 características magnéticas las hacen especialmente apropiadas para estudios
I paleomagnéticos (Zijderveld, 1967; Halls, 1976; Hoffman y Day, 1978). ya que suelen
ser portadoras de componentes estables de la remanencia magnética, sin embargo su
U intensidad es a menudo muy débil (ítt3-105 A/m).
Los minerales magnéticos más comunmente identificados en rocas carbonatadas
3 son: magnetita, goetita, hematita y algo menos frecuentemente maghemita (Lowrie y
E Heller, 1982).Los granos de magnetita (Fe
3O4) presentan, en general, coercitividades menores de
3 O.12T (Lowrie, 1990), sin embargo, en algunas ocasiones algunos granos monodominio
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Fig 2.3.4.- a) Variación de la susceptibilidad x y del campo coercitivo Hc en función de la
estructura de dominios. b) estructura de dominios de diversoso minerales feromagnéticos
según el tamaño de grano <Petersen, 1982, con datos de Butíer y Banerjee, 1975; Dickson
et al., 1966; Day et al., 1977 y Banerjee, 1971). (SPM: superparamagnetismo, PSD: pseudo-




aunque nunca superiores a O.3T. La dependencia de la fuerza coercitiva de la magnetita
y de otros minerales magnéticos respecto al tamaño de grano está representada en la3 figura 2.3.4. Algunos estudios muy recientes indican la existencia de granos deu magnetita que presentan coercitividades mayores de 0.3 T. Este fenómeno tiene lugar
cuando los granos de magnetita presentan cierto grado de oxidación en su superficie
3 exterior (sin llegar a ser maghemita) de manera que presentan un alto gradiente de
oxidación y en consecuencia valores extremadamente altos (comparables a los que
U presenta normalmente la hematita) de su fuerza coercitiva (van Velzen y Zijderveld,
U 1994).La temperatura de Curie de la magnetita presenta una fuerte dependencia respecto alU tamaño de los granos, de manera que disminuye considerablemente al disminuir el
tamaño de los granos.
U Las curvas típicas de adquisición de la IRM en la magnetita se caracterizan por una
U rápida saturación (Fig 2.3.2a).Otro factor que afecta generalmente a las propiedades magnéticas de los minerales
U ferromagnéticos es el grado de oxidación, que puede ser expresado en función del
parámetro de oxidación z, que para la titanomagnetita es:
U
(2.3.1) z = (O’ Reylly y Banerjee, 1966)
U En el caso de los granos de la titanomagnetita un aumento en el valor del parámetro
3 de oxidación z provoca un aumento de la Tc mientras que el efecto del grado de
oxidación en la fuerza coercitiva depende del rango de valores de dicho parámetro, de3 manera que para valores de z=0.2, Hc aumenta con el grado de oxidación
produciéndose el efecto contrario para z=0.2(Moskowitz y Banerjee, 1981).U El tamaño de los granos de la magnetita que normalmente se encuentra en calizas es
3 pequeño (magnetita monodominio o pseudomonodominio) aunque puede encontrarse
también magnetita multidominio. En su estado natural en rocas calizas suele presentar
U cierto contenido en titanio (Titanomagnetita: Fe3~Ti~O4, 0cxcl), lo que reduce su Tc
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Fig 2.3.5.- Tempertura de Curie, Tc e imanación de saturación Js en función de la
u composición (x) de la serie titanomagnetita (Akimoto et al., 1957; Smith y Prévot, 1977).
I el valor del parámetro x (Fig 2.3.5, Nagata, 1961), de manera que para x~O.8 la Tc de la
3 titanomagnetita es del orden de la tempertura ambiente. La fuerza coercitiva aumenta al
aumentar el valor de x (Banerjee et al., 1967), sin embargo la variación en función de x
3 no es muy grande, de forma que no es posible diferenciar granos de magnetita de
diverso contenido en Ti mediante sus espectros de coercitividades.U La goetita (a-FeOOl-l) es también uno de los principales constituyentes magnéticos
U de las rocas calizas. Se forma, en general, debido a la alteración que afecta a los
minerales que contienen hierro o por precipitación directa de soluciones ferrosas. En las
U calizas se encuentra generalmente en coexistencia con magnetita y hematita y constituye
frecuentemente un importante portador de imanaciones secundarias.
U Aunque realmente la goetita no se satura para campos magnéticos de 4.5 T, su
contribución a la IRM es realmente importante tan solo a partir de valores del campo





3 se encuentran muy a menudo entre 500C y 900C (Heller, 1977) y está siempre por
debajo de 1000C-1200C (Hedley, 1971).




¡U Fig 2.3.6.- Comparación de las cunas de 1 2 3 ~ 1 2 3 4
adquisición de ]a IRM de la goetita (a> y de BIT)
U la hematita
U La hematita (a-Fe
2O3) y la maghemita (y-Fe2O3) son también frecuentemente
portadores de la NRM en rocas carbonatadas. Ambas presentan la misma composición
química pero su estructura cristalina es completamente diferente lo que hace que sus
U propiedades magnéticas sean también bastante diferentes.
La hematita presenta altos valores de su fuerza coercitiva (—1.5 T). La curva de
adquisición de la IRM se diferencia de la de la goetita por su diferente curvatura en
U campos altos (fig. 2.3.6). Su temperatura de desbloqueo máxima alcanza valores de
600
0C y 6500C, lo que la hace completamente distinguible de la goetita en la
U desimanación térmica tanto de la IRM como de la NRM. Para diferenciar la hematita de
la magnetita en muestras que contengan ambos minerales magnéticos basta con someterU a la muestra a la adquisición y a la desimanación térmica de tan solo 2 componentes de
U la IRM.
La maghemita presenta propiedades magnéticas similares a la magnetita pero se
3 caracteriza por sufrir una transformación química, que la conviene en hematita, cuando
U se somete a temperaturas de entre 2500C y 3000C dependiendo de la historia previa de
la muestra (Valencio, 1980), esta transformación se refleja en una drástica disminución






2.3 3.- Alteraciones mineralógicas durante el tratamiento de los datos
Para la correcta interpretación de los resultados paleomagnéticos es indispensableU conocer los posibles cambios en la mineralogía producidos durante el tratamiento de las
muestras, concretamente durante el calentamiento. Normalmente estos cambios
consisten en la conversión de minerales metaestables (Goetita y maghemita, por3 ejemplo) en minerales más estables.
La goctita es un mineral termodinámicamente muy inestable (Bemer, 1969) y seU convierte rápidamente en hematita al someterse a temperaturas mayores de 3000C. La
u maghemita, como ya se ha mencionado anteriormenté, sufre una transformación similara aproximadamente la misma temperatura.U Por otra parte, las rocas calizas pueden contener cantidades considerables de pirita
(Lowriey Heller,1982) que se produce, probablemente bajo un ambiente reductor muy
¡ localizado alrededor de restos orgánicos tales como conchas de ammonites (Lowrie y
U Heller,1982). Van der Voo y Lowrie (1979) encuentran que la pirita se transforma engoetita secundaria. Turner (1975) y Lowrie y Heller (1982) obtienen resultados
3 similares- en cuanto a la existencia de pirita en las muestras, que indican que este
mineral se transforma en magnetita y pirrotita. Van Velzen y Zijderveld (1992)
3 observan un incremento de la x en margas marinas a partir de 3900C debido a la
creación de minerales magnéticos de propiedades similares a la magnetita por alteraciónU de la pirita pie-existente en las muestras, estos nuevos granos dan lugar a la aparición
U de una componte viscosa de la imanación.
Puede también crearse, durante el proceso de calentamiento, nueva magnetita de
3 caracter viscoso a partir de la alteración de minerales arcillosos con contenido de hierro
U y por la alteración de otros óxidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982).
u 2.4 La imanación viscosa





3 desimanación térmica, cuyo resultado es la creación de nueva magnetita (Lowrie y
Heller, 1982) que, como se acaba de mencionar, puede provenir bien de pirita pre-
U existente en las muestras o por la alteración de otros óxidos o minerales con contenido
U de Fe.El origen de la imanación viscosa, también denominada viscosidad magnética o
“after effect” magnético, reside en la agitación térmica de las moléculas. Desde que en
1937 Richter elaboró la primera teoría cuantitativa de la viscosidad majrética este
U fenómeno ha sido objeto de numerosos estudios (Néel, 1949 y 1950; Street y Wolley,
U 1949; Barbier, 1953; Creer, 1957, Le Borgne, 1960; Shimizu, 1960, Lowrie y Kent,1978; Dunlop, 1973 y 1981, entre otros). No es fácil la elaboración de una teoría
sencilla que englobe de manera sistemáticca todos los “efectos viscosos”, ya que las
características de las diferentes partículas son muy diferentes en función de su tamaño
I de grano. Las teorías de Richter (1937) y Néel (1949) explican de manera adecuada elU comportamiento viscoso de un conjunto de partículas monodominio, pero para granos
de mayor tamafio es necesario recurrir a teorías más elaboradas (Nécí, 1950).3 La imanación viscosa (VM) puede definirse como la variación en el tiempo de la
magnitud y dirección de la imanación (J) de una muestra como resultado de una3 variación del campo magnético aplicado (H0) en t=0. Si, tras un tiempo t se elimina
dicho campo H0, la remanencia consistirá en la suma de tres contribuciones: (1) una
U parte de la imanación remanente inicial J; (2) una IRM adquirida casi instantáneamente3 en el momento en el que ~k varía; y (3) una imanación remanente viscosa o VRM:
Jvpj~«H~,t). Notese que la diferencia entre la VM y la VRM reside en la presencia o3 ausencia de un campo magnético externo respectivamente. Para campos magnéticos
pequefios (H0 .c 10 Qe) se observa generalmente que IRMoc H¿2 mientras que Vm y3 VRMocH
0, por lo que la importancia relativa de la VM y de la VRiM con respecto a la
IRM aumenta al disminuir el valor del campo aplicado.
Para un conjunto de partículas SD, de volumen V y constante de anisotropía K la






3 donde es la imanación en el equilibrio térmico debida al campo H0 y a temperatura




3 Usando la aproximación de “imanación de bloques” (Nécí, 1949) es decir:
r ~‘0—t~t=~3 (2.4.3) ~ =1
en lugar de 2.4.1, y asumiendo una distribución uniforme f(logt) de los tiempos de
U relajación de las partículas, se tendrá que:
(2.4.4) IJ(t)—J(0)I=JVM =J~< =S3ogt
o en el caso de H0=0,3 (2.4.5) IJnM (t)—JnM (0)¡=Sdlogt
donde
5a y Sd son los coeficientes de viscosidad correspondientes a la adquisición y3 pérdida de la imanación viscosa respectivamente y dependen principalmente de la3 temperatura y del tamaño de los granos. Las ecuaciones 2.4.4 y 2.4.5 constituyen las
leyes de adquisición y pérdida de la imanación viscosa.3 Para un conjunto de granos MD las leyes de adquisición y pérdida de la imanación
viscosa son similares a éstas aunque los coeficientes de viscosidad tendrán valores












E 3.- MARCO GEOLOGICO
u
3 El objetivo fundamental de este capítulo es el de ofrecer una visión general del
contexto geológico en el que se encuentra la zona estudiada. Los modelos geológicos
que se expondrán a continuación no son los únicos existentes, sin embargo, no se tratará3 este tema en profundidad debido a que se apartaría de los objetivos fundamentales de
esta Tesis. Sin embargo es necesario enmarcar el trabajo en un contexto geológico ya3 que los resultados obtenidos tienen, en algunas ocasiones, consecuencias geológicas y
deben ser explicados dentro de dicho contexto.
I 3.1.- Evolución geodinámica de la Placa Iberica
La evolución geodinémica de la Placa Iberica desde el Triásico hasta la actualidad
es una consecuencia de la apertura del Océano Atlántico y de la interacción entre las
3 placas Africana y Euroasiática.
Las zonas de deformación se sitúan en los bordes de las placas o zonas del interior
3 directamente relacionadas con los bordes. Las áreas de deformación intraplaca se deben
a la penetración de la deformación en zonas débiles del interior. De esta manera se han3 formado las cadenas intracontinentales de plegamiento (de las cuales el Sistema Ibérico3 es un típico ejemplo) que forman un cieno ángulo con los bordes de las placas.
La evolución de toda el áreamediterránea puede experesarse en las siguientes etapas
I (Vegas, 1985):
1) Ruptura del supercontinente Pangea en el periodo Triásico (—230 m.a.). Esta
U etapa se inició con la formación de numerosos rifts intracontinentales, algunos de los







2) Apertura del Atlántico central y movimiento transcurrente de Africa respecto a
Eurasia en el periodo Jurásico (—180 m.a.). El régimen distensivo ligado a este3 movimiento da origen a la subsidencia en el arco del aulacógeno celtibérico (Alvaro et
aL, 1979). La figura 3.1 representa la paleogeografía de la Península Ibérica en el3 Jurásico Superior. Las zonas de debilitamiento de la litosfera son las que más tarde
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3 Fig 3.1.- Reconstrucción paleogeográfica del área Ibero-Mogrebí en el Jurásico superior. 1)
Áreas emergidas; 2) Zonas de sedimentación continental; 3) Zonas de sedimentación deU plataforma; 4) Zonas de sedimentación hemipelágica; 5) Dorsal activa; 6) Dique básico de
U Alentejo-Plasencia; 7) Eje de Rift en cuencas intracontinentales; 8) Zonas de fractura; 9)






U 3) Apertura del Atlántico y del golfo de Vizcaya, en el Cretácico inferior (—130-80
m.a.). La apertura del Golfo de Vizcaya lleva asociada la rotación antihoraria de la
U península Ibérica, y por otra parte, el movimiento relativo entre Africa y Europa se
transfiere entonces al área cántabro-pirenaica. El movimiento de apertura del golfo deU
Vizcaya debe amortizarse entre los bloques de Alborán y Cors-Sardo y en laU deformación interna de la Placa Ibérica, que adquiere independencia en esta época
(Vegas y Banda, 1982). Esta etapa culmina al final del Cretácico (—80 m.a.), cuando
comienza la evolución alpina de la Península Ibérica con la inversión del movimiento
entre Africa y Eurasia y el comienzo del proceso compresivo en el contacto de las dos
grandes placas.U 4) Convergencia entre Africa y Europa entre el Eoceno y el Mioceno medio (—40-9
m.a.) con la formación de las Cadenas Alpinas. El movimiento respectivo entre ambas3 placas es convergente puro con dirección N-S (Vegas, 1985) y la deformación se
concentra en las zonas donde se ha producido un adelgazamiento litosférico y ascensoU de las isotermas. Es en esta etapa cuando se produce la deformación del surco Ibérico
por acortamiento de esa zona de adelgazamiento intraplaca de la corteza. La inversión
de la cuenca sedimentaria causa la formación de la Cadena Ibérica (cadena de
U deformación moderada). La deformación no se limita, sin embargo, a las zonas
intraplaca, dejándose sentir también en la margen continental ligada al borde cantábrico.3 En la figura 3.2 se representa un esquema paleotectónico correspodiente al final del
U Eoceno-Oligoceno.5) Ruptura de la soldadura entre Africa e Iberia (Europa) creándose las cuencas
U marinas del Mediterraneo occidental. Esta etapa se desarrolla desde el Mioceno medio
hasta la actualidad.
3 La dinámica actual es consecuencia del movimiento compresivo entre Iberia y
u Africa, existiendo zonas de deformación que absorben este movimiento. Dentro de estadinámica actual la Cadena Ibérica corresponde a una estructura intraplaca reactivada,














U Fig 3.2.- Esquema tectónico del área Ibero-Mogrebí en el Oligoceno medio. El rayadou vertical representa las áreas de deformación procedentes de los bordes de Iberia, Europa y
Africa; el rayado horizontal ancho represnta las zonas de deformación intraplaca
U (incluyendo las márgenes pasivas de Iberia y Marruecos); el rayado horizontal denso
representa las áreas de litosfera Oceánica; Mb: unidad de Alborán; Ap: placa de Apulia;
3 MII macizo Hespérico; MM: meseta Marroquí; MO: meseta Oranesa; P: Pirineos; Z: zona
de defonnaeión oceánica (Vegas, 1986).
U
U 3.2.- El Sistema Ibérico
La Cordillera Ibérica constituye una cadena plegada de dirección general NO-SE,
U que se extiende a lo largo de 430 Km desde el este de Burgos hasta la costa entre
3 Castellón y Valencia. A grandes rasgos el Sistema Ibérico puede subdividirse en dos
grandes ramas, una occidental (Rama castellana o Cadena Hespérica) y otra oriental3 (Rama Aragonesa o Cadena Ibérica), separadas por la Cuenca de Almazán.
U 68
U
El Sistema Ibérico no presenta los caracteres de las cadenas alpinas propiamente
dichas, por este motivo ha sido clasificado como de tipo intermedio entre estas y las
áreas de plataforma (Julivert et al., 1974) que corresponde a un orógeno paratectónico.
Debido al caracter intracratónico de la Cordillera Ibérica y su disposición perpendicular
al orógeno alpino Bético-Balear, Alvaro et al. (1979) proponen un modelo de evolución

















______________________________ Fig. 3.3.- Representación esquemática
.< TRIASICO INFERIOR
de la evolución de la Cordillera Ibérica
¾
IIIIIViI según el modelo del Aulacógneno


































3 La cuenca se inició con un régimen distensivo como un graben complejo en el
comienzo del Trías. En la evolución del Sistema Ibérico se reconocen tres etapas:
3 Graben, Transición y Flexura (Fig 3.3) con algunas desviaciones e interrupciones
(cocretácicas) debidas a la especial situación del aulacógeno Celtibérico respecto al
3 sistema de grandes placas litosféricas en el que se inserta la Península Ibérica. Su3 proximidad y orientación respecto a la zona móvil donde se desarrolló la Cordillera
Pirenaica tiene como consecuencia que al pasar a la etapa final de compresión la
deformación es excepcionalmente intensa comparada con otros aulacógenos descriws
(Capote 1983).
3 La Cordillera Ibérica constituye un ejemplo de cordillera típica de zócalo y3 cobertera, donde los materiales del basamento están formados por rocas precámbricas y
paleozoicas (Lotze, 1929; Colchen, 1970), estructuradas en el ciclo hercínico y3 afectadas posteriormente por la tectónica de fracturación tardihercínica. Las rocas
volcánicas y los sedimentos pérmicos que aparecen en diversos puntos, bajo las
U formaciones triásicas equivalen a la “Fase Precuarcita” (Hoffman, 1973), anteriores al
comienzo de la formación de la cuenca.
La fonnación de tipo aulacógeno comenzó durante el Buntsandstein como un3 graben complejo articulado sobre fallas tardihercínicas, previamente existentes, de
dirección NO-SE, reactivadas como fallas normales. Este graben quedaba limitado al
3 So por el Macizo Ibérico y al NE por el del Ebro. La formación del graben puede
considerarse dentro del proceso de distensión generalizada que marca el comienzo de la
fragmentación continental y separación de Norteamérica respecto a Africa. El
U dispositivo de la unión triple a la que aparece ligada la Cuenca Celtibérica implica la
presencia de un punto caliente del manto en la región entre Castellón y Valencia (Burke
y Dewey, 1973, Capote 1983), este punto caliente constiuiría uno de los múltiples
centros alrededor de los cuales se realizó la distensión cortical y su actividad determinó






3 Tras la etapa graben tienen lugar una etapa caracterizada esencialmente porque la
sedimentación pasa serde tipo arcilloso (frente a la sedimentación tipo Fase Cuarcita de3 la etapa anterior), disminuye la subsidencia diferencial en la cuenca y aparecen las
primeras manifestaciones volcánicas básicas que son más abundantes en lasU inmediaciones del punto caliente entre Valencia y Castellón. El Keuper corresponde a3 esta etapa, que constituye, en términos geodinámicos, una transición entre la etapa
anterior y las fases posteriores, donde el estiramiento se incrementa notablemente con el3 consiguiente importante adelgazamiento cortical. Este adelgazamiento cortical alcanza
valores muy importantes en el Jurásico, a partir, sobre todo, del Toarciense. La
¡ sedimentación tiene lugar, en general, sin grandes movimientos diferenciales. La¡ subsidencia es caliza y margosa, al instalarse una extensa plataforma carbonatada en
todo el ámbito del aulacógeno, e incluso fuera del mismo. Las manifestaciones
3 volcánicas del Jurásico de Valencia y Castellón evidencian la actividad del punto
caliente del manto, dicha actividad volcánica está relacionada con el vulcanismo básico3 de la zona Subbética (Fontbot¿ y Quintero, 1960) y con la intrusión del dique diabásico3 de Plasencia-Messejana (Schermerhorn et al., 1978), de lo cual se deduce que la
distensión que condujo del Aulacógeno Celtibérico a la etapa de flexura constituye un
¡ fenómeno de escala regional amplia, correlacionable con el régimen de Tectónica de
Placas establecido entre la placa Euroasiática y la Africana durante el Jurásico (Dewey3 et al., 1973).u Al final del Jurásico se detecta, en toda la Cordillera Ibérica, un periodo de
inestabilidad que culmina en varias etapas de fuertes movimientos tectónicos, que se¡ han referido al menos a dos fases: La fase Neokimmérica entre el Jurásico y el
comienzo del Cretácico interpretada, según algunos autores, como un débil plegamiento
I compresivo (Riba, 1959; Viallard, 1973; Meléndez, 1971), como plegamientos locales
asociados al movimiento de fallas NO-SE, como desgarres (Villena, 1971; Alvaro et al.,
1979, Capote, 1983), o como movimientos epirogénicos (Canerot, 1974), y la fase¡ Aústrica, que parece corresponder a una etapa distensiva con movimiento diferencial en




descritas en las rocas jurásicas. Esta fase, que trastoca totalmente el sistema de cuencas
¡ establecido en los movimientos anteriores, tiene lugar durante el Cretácico inferior. Es3 también en el Cretácico inferior cuando tiene lugar el episodio de “rifting” asociado a
un calentamiento de caracter regional (Andrieux et al, 1989)
3 En términos de tectónica de placas la inestabilidad tectónica entre el Jurásico
terminal y el fina] del Cretácico inferior, y el profundo cambio paleogeográfico
3 asociado a la misma, puede ligarse al giro de la Península causado por la apertura del
¡ golfo de Vizcaya (Alvaro et aL, 1979, Capote, 1983).
Durante la orogenia Alpina tiene lugar la última fase de la evolución de la cuenca,
1 que corresponde a su deformación compresiva y que comenzó al final del Cretácico,
estructurándose como una cadena de doble vergencia. Debido a su situación relativa con
¡ respecto a las dos márgenes activas de Iberia (Pirineo-Cantábrica y Bético-Balear) la
¡ compresión tuvo lugar desde dos direcciones principales, una casi longitudinal (SE-NO
a ESE-ONO) y otra transversa] <NNE-SSO) (Capote, 1983>. La compresión NE-SO,
¡ transmitida desde la margen pirenaica fue la más intensa y la que determinó las
estructuras principales de la cadena de dirección NO-SE. En la figura 3.4 se representa
1 el esquema estructural que refleja la compleja distribución determinada por la
compartimentación longitudinal y transversal del aulacógeno controlada por las fallas
del zócalo.
¡
3 Fig. 3.4.- Esquema estructural simplificado da la
Cordillera Ibérica. 1: Basamento; 2 Mesozoico3 en las áreas marginales de la Cadena; 3:
Depresiones terciarias; 4:Areas con tectónica de
• cobertera dominante con sus directrices y
vergeneia; 5: Cinturones de cabalgamientos;
6: Arcas suhtabulares; 7: Meas con tectónica¡ germánica dominante; 8: Campo de fallas




La deformación compresiva puede, a su vez, subdividirse en tres fases de
plegamiento separadas en el tiempo (Alvaro, 1975) que dan lugar a las diferentes
orientaciones de las estructuras de la Cordillera.
Fig. 3.5.- Desarrollo de las compresiones
alpinasprincipales en la Cordillera Ibérica
Durante el Paeleogeno toda la cadena es
comprimida desde las dos zonas móviles
alpinas, la Pirenaica y la Bética. En el paso
Mioceno inferior-Mioceno medio se inicia
la distensión de la Cuenca Valenciana, con
la que el área de la Cadena sufre distensión MIOCENO INFERIOR A MEDIO
mientras termina de plegarse la zona externa AREAS SOMETIDAS A COMPRESION




¡ Se observa una primera discordancia entre el Cretícico y el Eoceno (Unidad
Detrítica Inferior, Din Molina, 1974), la segunda corresponde al plegamiento principal3 (NO-SE) y es de edad Eocena (Unidad Castellana, Pérez González et al., 1971),¡ finalmente, una tercera, denominada Neocastellana (Aguirre et al., 1976) corresponde a
una edad Miocena. Tras esta etapa se suceden dos nuevas fases de defomiación
¡ distensiva que tuvieron lugar entre el Mioceno medio y el Plioceno. En la figura 3.5 se
muestra el desarrollo de las compresiones alpinas principales en la Cordillera Ibérica.
3 La evolución postorogénica de la Cordillera se caracteriza por un conjunto de¡ deformaciones de gran radio que han elevado algunos sectores y hundido otros, la zona
de mayor hundimiento la constituye, prescisamente, la denominada “depresión
¡ Bilbilitano-turolense” que permite diferenciar las dos ramas de la Ibérica (Riba Arderiu,
1983). El Sistema presenta una superficie de erosión fini-miocena (Solé Sabaris et al.,3 1952) sobre las estructuras de plegamiento adquiridas durante las fases compresivas
anteriores, que se halla deformada de acuerdo con abombaniientos de gran radio (más
de 1800 m en los Montes Universales, la Siena del Javalambre o en el Maestrazgo).¡ Además de estas deformaciones de gran radio han existido fracturas que han
desnivelado bloques importantes.
¡ Existen también otros estudios y modelos para la Cordillera Ibérica entre los que se
encuentran los realizados por Parés et al. (1988) y Salas y Casas (1993).
3.3.- El Jurásico superior en la Cordillera Ibérica
El Jurásico en toda la Península Ibérica suele dividirse en las diferentes unidades
¡ morfoestructurales existentes en la Península (Fig. 3.6). Sin embargo, esta división
¡ resulta más teórica que real, ya que las series, fundamentalmente carbonatadas,
presentan cambios paulatinos de litofacies y biofacies de manera que los límites de estas
¡ unidades resultan siempre difusos (Goy y Suárez Vega, 1983). Esto es consecuencia de











Fig 3.6.- Esquema con los afloramientos
¡ jurásicosde la Península Ibérica (Goy y
~OOk,r 1¡ Suárez Vega, 1983). ________________________________________
3 La presencia constante del océano Protoatlántico al norte y del Tethys al sur se
refleja en la fauna existente, de manera que, si bien durante todo el el Jurásico se
¡ observan interconexiones de ambos océanos, la preponderancia de faunas nórdicas que
se observa en el Lías (Jurásico inferior) inferior se va perdiendo léntamente en favor de
¡ las faunas mediterráneas que van cobrando mayor influencia durante el Malm (Jurásico
¡ superior).
En la Cordillera Ibérica el rasgo evolutivo fundamental, desde un punto de vista
¡ tectónico, durante el Dogger y el Malm (Jurásico medio y superior) es la
compartimentación de la plataforma, con delimitación de zonas de surco y umbral,U dentro de un régimen tensional creciente (Alvaro et al., 1979). De acuerdo con este
¡ autor, la progresión del estiramiento cortical provoca la fragmentación de la plataforma
carbonatada, que lleva aparejada la ‘<renrada del mar”. En esta etapa regresiva tiene3 lugar la sedimentación de las facies calcáreas someras del Dogger, que culmina en la
capa de oolitos ferruginosos y en niveles condensados indicadores del hiato
¡ Calloviense-Oxfordiense inferior. Diversos autores han postulado, sin embargo, la
existencia de un proceso transgresivo generalizado durante el Calloviense superior-
Oxfordiense inferior en toda la Cordillera Ibérica (Meléndez et al., 1982; Meléndez,
¡ 75
u
1989). Las facies calcáreas y margosas del Oxfordiense medio y superior constituyen el
resultado de un efímero avance marino, y las facies del Jurásico terminal representan
unas condiciones fuertemente regresivas.
En la figura 3.7 se representan la unidades litoestratigráticas definidas para el
Jurásico en la Cordillera Ibérica. La capa de oolitos ferruginosos de Arroyofrío está
constituida por uno o varios niveles de calizas con oolitos ferruginosos, en mayor o
menor proporción, casi siempre abundantes.
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Fig 3 7 Cuadro con las unidades litoestratigráficas del jurásico definidas






¡ Esta capa de oolitos ferruginosos corresponde al límite Calloviense-Oxfordiense y
presenta diversos espesores en las diferentes zonas de la Cordillera, de manera que,3 tanto su amplitud bioestratigráfica como la potencia de esta capa, disminuyen hacia el
SW, hasta desparecer totalmente en los alrededores de Ricla (Fontana 1990), donde la
¡ discontinuidad Calloviense -Oxfordiense se materializa por una serie de superficies3 in-egulares interpretadas como de origen carstico (Fontana, 1990), resultantes de la
emersión episódica y exposición subaérea de la plataforma. La edad de estas capas3 puede ser Calloviense superior u Oxfordiense inferior o medio (Meléndez, com. pers.).
Sobre esta capa oolítica <o su equivalente latera» se encuentra una unidad denominada
¡ calizas con esponjas de Yátova que está fomiada principalmente por calizas grises, a
¡ veces intraclásticas, de aspecto marcadamente noduloso en las que• se obsevan con
frecuencia secciones o fragmentos de esponjas. Esta unidad es reconocible en toda la¡ Ibérica y posee características muy similares en amplios sectores de la Cordillera.
Debido a las intercalaciones de caliza margosa o margas pueden tener un aspecto3 rítmico. Los planos de estratificación pueden ser irregulares o rectos con un espesor de3 las capas de 0.20-0.40 m. Pueden tener un tinte rojizo y amarillento. La edad de esta
unidad corresponde al Oxfordiense medio y/o superior y los espesores más frecuentes
¡ que presenta están comprendidos entre 5 y 40 m. Dentro del miembro calizas con
esponjas de Yátova se distinguen 2 tramos característicos ligeramente diferentes: unU tramo inferior masivo formado por calizas, en bancos masivos, con intercalaciones de
3 margas o margocalizas, con un espesor de 5-20 cm, siempre menor que el de los bancos
calcáreos y cuya potencia disminuye hacia el E. El segundo tramo diferenciable en la3 unidad está constituido por una alternancia de calizas en bancos compactos y niveles
margosos con el mismo espesor, que va aumentando a favor de los niveles margosos.
¡ Este tramo se extiende desde la Cordillera Ibérica hasta el prebético aunque está ausente
¡ en la parte más noroccidental (Sierras de la Demanda y Cameros). Su contenido
faunistico es importante, destacando la presencia de Perisphinctidae, Aspidocerat¿dae y3 Haploceratacea. La deposición de estas calizas con esponjas tuvo lugar en un ambiente
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Fig. 3.8.- Diagrama bioestratigráflco comparativo de los sucesivos esquemas zonales de
ammonites para el Oxfordiense medio y superior en la región submediterránea. La
característica más relevante es el establecimiento de la nueva Subzona Rotoides, en el
techo de la Zona Transversarium, entTe la Subzona Schulli y la Zona Bifúrcatus (Cariou a




¡ A continuación, la formación Sot de Chera está compuesta por margas de color gris,
dispuestas normalmente en finas lajas y con frecuentes intercalaciones de margocalizas¡ y calizas de aspecto noduloso, generalmente de poco espesor. En esta zona los
ammonites pueden llegar a ser abundantes. El límite Oxfordiense-Kimmeridgiense suele1
localizarse hacia su parte superior.3 La siguiente unidad (formación Loriguiilla), ya de edad Kimmeridgiense, en la que
los ammonites son en general escasos, está formada por la alternancia rítmica de calizas
¡ micrlticas y margocalizas lajosas en las que frecuentemente se intercalan margas y
algunas veces calizas arenosas. Finalmente, en la parte superior de las facies¡
carbonatadas del Jurásico puede aparecer la formación Higueruelas, compuesta por¡ calizas estratificadas en capas gruesas o masivas que con frecuencia contienen
oncolitos.
¡ Las sucesiones faunísticas en el Oxfordiense de la Cordillera Ibérica constituyen
conjuntos de tipo “intermedio” entre la faunas típicamente submediterráneas y las3 propiamente mesogeas (Meléndez et al., 1984). De esta manera, junto al claro
¡ predominio de los Perisphinctidos a lo largo de todo el Oxfordiense y de los Oppelidos
en niveles muy determinados, llama la atención la ausencia absoluta de los
¡ representantes de la familia Cardioceratidae, al menos en gran parte de las secciones
estudiadas en este trabajo (Meléndez, 1989). En la figura 3.8 se muestra3 comparativamente la bioestratigrafía con los sucesivos esquemas zonales de ammonites3 para el Oxfordiense medio y superior en la región submediterránea.
Las secciones investigadas en este estudio corresponden a los niveles de oolitos¡ ferruginosos (en las zonas en las que esta unidad está presente) y a las calizas con











Como ya se dijo en el capítulo 1, la escala de polaridades del c.m.t. está bien¡ definida únicamente hasta el Kimmeridgiense. Por lo tanto casi todo el periodo Jurásico3 es motivo de interés magnetoestratigráfico. El objetivo de esta Tesis se centró en el














En este estudio preliminar se investigaron localidades de edades comprendidas entre










U flg 4.1.3.- Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanación térmica (a) y por
3 campos alternos decrecientes (b) de 2 muestras, recogidas en la región Tosos y Aguilón,
correspondientes al mismo testigo. Como puede observarse en la ampliación~ (c) del3 diagrama correspondiente a la desimanación térmica, se trata de un testigo con polaridad
invertida de la componente primaria (componente de alta temperatura). Dicha componente
no se observa en la desimanación por campos alternos decrecientes ya que ésta técnica no
3 consigue separar las distintas componentes de la imanación que pueden observarse en la






u Los resultados más inmediatos de dicho estudio pusieron de manifiesto por una
parte la alta frecuencia de inversiones de polaridad del c.m.t. en todo el periodo
¡ investigado y, por otra parte, la baja intensidad de la NRM y la gran influencia de la
imanación viscosa en todas las secciones.u Debido a la alta frecuencia de inversiones, característica del Jurásico, fue necesaria
la elección de un periodo más reducido de tiempo, ya que se hacía necesario un
muestreo muy fino de las secciones que se seleccionarán, con el objeto de definir todos
y cada uno de los cambios de polaridad existentes.
Por otra parte, el problema de la imanación viscosa, presente en todos los3 afloramientos estudiados y de gran importancia en todos ellos, afectaba con mayoru intensidad a las rocas con menor NRM, es decir a las muestras correspondientes a los
afloramientos de edad Bathoniense y Calloviense. La figura 4.1.2 representa los3 resultados de la desimanación ténnica correspondientes a una muestra de edad
Calloviense y a otra de edad Oxfordiense, correspondientes al estudio preliminar (no se3 eliminó la componente viscosa de la imanación).
3 La elección del periodo Oxfordiense se basó en los siguientes criterios:
i) La NRM es más intensa que en el resto de los afloramientos, por lo que la
3 imanación viscosa, aunque importante, afecta menos mtensamente a estas muestras.
u) El patrón de polaridades del c.m.t. definido hasta el momento abarca hasta el3 Kimmeridgiense por lo que un patrón para el Oxfordiense es correlativo al ya existente.
iii) El control bioestratigráfico para el Oxfordiense es mucho más detallado y
geográficamente más extenso que del que se dispone para las demás épocas investigadas3 en el estudio preliminar, en el Sistema Iberico.
Tras la eleccción de dicho periodo se han sentado las bases para el tratamiento de
3 las muestras a partir del estudio de un conjunto de muestras piloto procedentes de todos
los afloramientos muestreados. En primer lugar, la complejidad mineralógica hacía
necesario un estudio de la mineralogía asociada a cada litología. Se realizaron
3 experimentos de IRM y de balanza de Curie en algunas muestras. Los experimentos











































































































































































































































































































mineralogía debido a la baja concentración de minerales magnéticos existente. Sinu
embargo los experimentos de IRM han corroborado la hipótesis de la gran variedad3 mineralógica presente en las muestras. Los resultados obtenidos son lo suficientemente
claros y el estudio es lo suficientemente detallado como para aportar datos interesantes
sobre la mineralogía. Los experimentos de desimanación por campos alternos
decrecientes han demostrado ser absolutamente ineficaces en la separación de los3 distintos componentes magnéticos (fig 4.1.3) Por lo que todas las muestras han sido
3 sistemáticamente desimanadas t~miicamente.
La metodología empleada en el tratamiento de las muestras ha sido la siguiente:3 10) Experimentos de IRM (adquisición y desimanación térmica de tres componentes
perpendiculares (Lowrie, 1990)3 2~) Desimanación térmica, donde el número de pasos y la temperatura a la que se
3 someten las muestras están determinados por los resultados mineralógicos obtenidos en
los experimentos de IRM, eliminando la componente viscosa de la imanación. Y






U Fig. 4.1.4.- Localización,
¡ dentro del Sistema Ibérico,
de las áreas estudiadas. 1:
3 Región de Tosos y Aguilón,






3 Han sido investigados un total de 7 afloramientos correspondientes al Oxfordiense
medio y superior agrupados en tres regiones diferentes (fig. 4.1.4): región de Tosos y
I Aguilón (apdo. 4.2), región de Moneva y Barranco de la Peflisquera (apdo. 4.3) y
región de Aguatón (apdo. 4.4) para la obtención de un patrón magnetoestratigráfico.U Todas las secciones investigadas han sido detalladamente estudiadas previamente3 desde un punto de vista paleontológico, lo cual ha permitido el establecimiento de un
esquema bioestratigráfico en el que se han reconocido 4 biozonas de ammomtes
U divididas en 11 subzonas y 13 biohorizontes (Cariou y Meléndez, 1990). En la figura
3.6 se mostraba la evolucion de los diferentes esquemas bioestratigráficos desarrollados¡ pordiversos autores para el Oxfordiense medio y superior en la región submediterranea.
¡ A continuación se presentarán detalladamente los resultados correspoñdientes a cada
















U 4.2.- Región de Tosos y Aguilón
u
3 En esta región, situada a 45 1cm al sur de Zaragoza, se han muestreado 4
afloramientos denominados: T03, AOl, AG2 y A04 (fig 4.2.1). La edad de los¡ afloramientos corresponde al Oxfordiense medio y superior.
La litología estudiada, similar en todos los afloramientos, corresponde a las calizas
¡ de Yátova descritas en el capitulo anterior. Esta unidad está constituida por calizas
¡ pelágicas de color gris depositadas en un ambiente de plataforma somera. No se ha
muestreado el nivel de oolitos ferruginosos debido al reducido espesor que presenta en
¡ esta zona de la Cordillera. Las capas de calizas muestreadas se encuentran estratificadas
en serie estratocreciente alternante de calizas y margas, típica de esta unidad en toda la
¡ Cordillera Ibérica, en bancos calizos masivos en los estratos de mayor edad (Zona
transversarium) cuyo espesor disminuye progresivamente a la vez que aumenta el
espesor de los bancos margosos.
¡ Los afloramientos muestreados en esta región pertenencen a la misma unidad
geológica y se encuentran situados en ambos lados de un anticlinal de núcleo fracturado
3 con eje de disección NE-SW y de longitud de onda kilométrica, que se extiende entre
I las localidades de Aguilón y Tosos. T03 y AG4 estan situados en el flanco NW,
mientras que AOl y AG2 se situan en el flanco SE. Por ello ha sido posible la
U . realización de la prueba del pliegue. La corrección tectónica aplicada
(dirección/buzamiento) presenta valores medios de 670/4305E, 700/4505E, 2830/350N yrn 24001840NW, respectivamente en las secciones AOl, AG2, AG4 y T03. La edad¡ estimada del antidinal es Oligocena-Miocena (Pérez González et al, 1971; Aguirre et
al 1976).¡ Todas las secciones estudiadas en esta región del Sistema Ibérico han sido



































1 Se han recogido un total de 258 testigos, 109 de los cuales pertenecen a la sección
T03, y en las secciones AOl, A02 y A04 se muestrearon 22, 83 y 44 testigos
¡ respectivamente.
El afloramiento T03 tiene una longitud de 14.8 metros, abarcando desde la zona
U Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona Bimammatum (Oxfordiense¡ superior); AOl cubre las Subzonas Luciaeformis y Schilli (Zona Transversarium) con
una longitud de 7 metros; A02 abarca, en 13.5 metros, parte del Oxfordiense medio y
¡ superior, desde la Zona Transversarium hasta la Zona Bifurcatus; finalmente, la sección
A04, con una longitud de 15.4 m abarca desde la Zona Bifurcatus hasta la Zona
¡ Bimammatum (Oxfordiense superior).¡ La densidad de muestreo media es de 1 testigo cada 20 cm, lo que corresponde,
suponiendo una velocidad de sedimentación constante, a un intervalo entre muestras de¡ 20.000 años aproximadamente.
3 4.2.1.- Experimentos de IRM
¡ La litología es similar en todas las muestras, independientemente del afloramiento o
nivel en el que han sido recogidas por lo que la selección de las muestras que se han3 sometido a los experimentos de IRM se ha basado tan solo en criterios de distancia
estratigráfica, es decir, se ha pretendido que las muestras estuvieran
3 litoestratigráficamente separadas de manera que fueran representativas del
3 comportamiento global.
Se ha seleccionado un total de 18 muestras~que han sido sometidas a la adquisición
3 progresiva de IRM desde O hasta 1.5 T en intervalos pequeños, de 50 y 100 mT, en las
¡ primeras etapas, aumentando progresivamente el intervalo en campos altos. La mismas
muestras han sido sometidas después a la desimanación térmica de 3 componentes¡ magnéticos aplicados en direcciones perpendiculares según el método propuesto por
Lowrie (1990), que consiste en la aplicación de campos magnéticos de 1.5, 0.4 y 0.12 T
¡ según tres ejes perpendiculares de la muestra (apdo. 2.3.1), posteriormente estos




















































































































3 conjuntamente de la fuerza coercitiva (Hc) y de la temperatura de bloqueo (TB) de
los minerales magnéticos presentes en las muestras.¡ El comportamiento de las muestras, tanto durante el proceso de adquisición de la
IRM como en la desimanación de las tres componentes perpendiculares es muy similar
en todas las muestras analizadas. En la figura 4.2.2 se representan los diagramas de
¡ adquisición correspondientes a muestras representativas de cada uno de los
afloramientos. El comportamiento general de las muestras tiene, como característica
¡ fundamental, la rápida saturación de las mismas: a 0.2 T todas las muestras están
¡ saturadas, lo que indica la presencia de, exclusivamente, minerales de baja
coercitividad.
¡ Los resultados obtenidos en la desimanación de tres componentes perpendiculares
muestran, coherentemente con los resultados de la adquisición, que la contribución de¡ las fases magnéticas de baja coercitividad (Hc.cO.12T) es dominante en todos los casos.
¡ En la figura 4.2.3 están representadas muestras típicas de cada afloramiento. Se
representan conjuntamente las curvas de desimanación en cada eje junto con la3 imanación global. La contribución de las fases de alta (0.4TcHc.cl.5’fl y media
(0.12TcHc<0.4’I) coercitividad es practicamente nula, despreciable a efectos de los
¡ resultados en la desimanación de la NRM.
La fases de baja coercitividad presentan un espectro continuo de TB con
¡ Tnm~¡je57$58OoC. es decir, se trata de magnetita con una distribución continua de¡ tamaños de grano y/o contenido en titanio. En las curvas de desimanación
correspondientes a esta fase de baja coercitividad pueden distinguirse 2 inflexiones: una
¡ primera, poco acusada pero que puede observarse en todas las muestras analizadas,
tiene lugar a temperaturas, en general, entre 4000C y 5000C y, una segunda inflexión,U bastante más acusada, donde ya toda la imanación desaparece a una TBm~=575-S8O0C.
¡ Se tienen entonces dos fases magnéticas diferenciables que denominaremos fase A y
fase B, correspondientes ambas a minerales de baja coercitividad y con temperaturas de
3 desbloqueo máximas de, aproximadamente, 4000C-5000C y 5800C respectivamente. El













































































































































































































¡ magnetita. La fase A (TBmn~—4OO0C~SOO0C) podría estar asociada a la presencia de
magnetita o titanomagnetita o a la presencia de maghemita. El comportamiento de la x3 durante el calentamiento demuestra que no se trata de maghemita, ya que ésta se
transforma en hematita a altas temperaturas (Lowrie y Heller, 1982), lo que debeu
provocar un descenso en el valor de la x~ descenso que no se observa, por lo que puede¡ decirse entoces que esta fase mineralógica está asociada probablemente a la presencia
de magnetita con menor TBm~ y, por lo tanto, de menor tamaño de grano o de mayor¡ contenido en titanio (Fe
3 ~Ti~O4).
¡ 42.2.- Comportamiento durante la desimanación
¡ U Metodolo~zfa empleada
¡ Como ya se ha mencionado, los resultados de la desimanación por campos alternos,¡ aplicada a un conjunto de muestras piloto, no es eficaz para separar las diferentes
componentes magnéticas (fig. 4.1.3). Se eligió, por tanto, las desimanación térmica3 como el método a aplicar sistemáticamente a todas y cada una de las muestras
estudiadas.
¡ En primer lugar, se sometieron a este tratamiento 30 muestras piloto que fueron
desimanadas entre 0
0C y 7000C en intervalos de temperatura de 250C. Los resultados3 obtenidos corroboraron, en lo referente a la mineralogía presente en las muestras, los ya
¡ obtenidos anteriormente en los experimentos de IRM, añadiendo otro elemento
diferenciador entre ambas fases de magnetita: su dirección paleomagnética, que será
¡ discutida más adelante. De la misma manera que ocurría en la desimanación térmica de
la IRllk4, la desimanación térmica de la NRM muestra también que los especímenes
¡ pierden progresivamente su imanación entre 00C y 5800C. En base a estos resultados
¡ (adquisición y desimanación térmica de la IRM y desimanación de la NRM de las
muestras piloto) todas las muestras se desimanaron entre 0~ y 6000C en intervalos de
¡ temperatura que oscilaban entre lOT y 1000C dependiendo del intervalo de.





¡ muestras con el objeto de determinar más exactamente su dirección característica. A
partir de aproximadamente 4000C-4500C ha sido preciso un especial cuidado en el¡ proceso de desimanción y medición de los datos debido a la contribución de la
componente viscosa (apdo. 4.2.2-4).
En cada paso de la desimanación se ha medido la x a temperatura ambiente, con el
¡ objeto de determinar la existencia o no existencia de los cambios mineralógicos que
pueden tener lugar durante el calentamiento y la naturaleza de los mismos.
¡ Las direcciones paleomagnéticas han sido determinadas por el método de ‘análisis
¡ de la componente principal” (Kirschvink, 1980).
2~ Desimanación de la NRM¡
La intensidad de la NRM es muy similar en los 4 afloramientos. La intensidad
¡ media varía entre 2.1 y2.9mA/m.
La desimanación térmica de la NRM muestra, además un comportamiento muy
¡ similar en todas las muestras estudiadas, independientemente del afloramiento al que
1 pertenecen. Pueden identificarse dos componentes magnéticas claramente diferenciables
entre sí y ambas diferentes del c.m.t. actual en esta zona. En las figuras 4.2.4 y 4.2.5 se
¡ muestran los diagramas de desimanación térmica para dos muestras típicas de cada
afloramiento (normal e invertida) antes (fig. 4.2.4) y después (fig. 4.2.5) de la3 corrección tectónica.
¡
¡
¡ Fig. 4.2.4.- Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanación térmica de dos
3 muestras típicas de cada afloramiento (una con polaridad normal y otra con polaridad






AOl Normal AOl Liverúda
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<— Fig. 4.2.6.- Diagraxpas de Zijderveld correspondientes a las mismas muestrasu representadas en la figura 4.1.5 después de aplicar la corrección tectónica. Los números
U indican temperatura en grados centígrados.
3 Se distingue, en primer lugar, una componente de baja temperatura, a la que
denominaremos componente 5, y que es la portadora de la mayor parte de la intensidad
de la NRM. Esta componente magnética de la NUlA se aisla a partir de 2000C y su3 TBffi~ oscila entre 3500C y 4500C por lo que se asocia a la fase A de magnetita (la fase
de menor temperatura de desbloqueo) identificada en los experimentos de IRM.3 La característica más notable de esta componente, que a partir de ahora
denominaremos componente 5, es que presenta siempre polaridad normal, lo que
sugiere un caracter secundario de la imanacion ya que, para la época de formación de3 las rocas se esperan cambios de polaridad (Steiner et al., 1985; Channelí et al., 1990;









Fig. 4.2.6.- Proyección de igual área para las direcciones de la componente 5 antes (a) y







































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































¡3 En la figura 4.2.6 se representa la dirección paleomagnética de esta componente en
proyección de igual área para todas las muestras. La dirección media obtenidauu (Dec=340.90, Inc=44.90, a95=1.7<i; tabla 4.2.1), corresponde a una dirección Cretácica
en esta zona (Moreau et al., 1992; Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2> lo que corrobora su13 caracter secundario.13 A partir de 3500C-4500C, es decir, despues de haber sido eliminada la imanación
correspondiente a la componente 5, se aisla la componente de alta temperatura,
13 componente P, cuya intensidad es aproximadamente el 10% de la NRM total.
La TBm~ de esta componente, que denominaremos componente P, oscila entreu u
540<iC y- 5800C. Corresponde entonces a la fase B de magnetita (fase de altaU u temperatura de desbloqueo) identificada en los experimentos de IRlA. -En contraste con
la componente 5, la componente P presenta alternativamente polaridades normales eIi invertidas (fig. 4.2.7).
Debido a su baja intensidad, y a la importancia que a esta temperatura adquiere la
¡3 componente viscosa de la imanación (apdo. 4.2.2-4), es necesario disminuir¡¡ considerablemente el intervalo de temperatura entre los diferentes pasos del
calentamiento, de manera que, entre 4000C y 6000C, las muestras han sido calentadas
u en intervalos de temperatura que oscilan entre 100C y 300C, sometiendo al tratamiento,
además, en numerosas ocasiones, más de una muestra del mismo testigo y promediando¡3 los resultados. Solo con un tratamiento tan extremadamente meticuloso de las muestras
es posible determinar con precisión la dirección paleomagnética de la componente de
alta temperatura (componente P).
La dirección media obtenida para esta componente es: Dec=324.80, Inc=40.70,
ct
95=2.8; tabla 4.2.1) lo cual concuerda con la dirección esperada en la zona para el
3 3 periodo Jurásico (Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2). Las direcciones medias para las
componentes normal e invertida están representadas en proyección de igual área en la
figura 4.2.7c, poniendo de manifiesto su caracter antipodal (los valores de la


















Fig. 4.2.7.- Proyección de igual área
U para las direcciones obtenidas para la
componente P de la imanación. a)
Antes de la corrección tectónica, b>
3 después de la corrección tectónica y c)
direcciones medias y círculo de
1 confianza para las direcciones normal




El resultado dél test de inversión (McFadden y McElhinny, 1990) es positivo, ya
II
que el ángulo entre las direcciones normal e invertida, (r—4.4<i) es menor que el ángulo13 crítico (~~=6.O0) y. de acuerdo con el criterio establecido por los anteriores autores,
corresponde a la clasificación B. Este resultado corrobora el caracter antipodal de las
componentes normal e invertida, lo cual significa que esta componente ha sido
suficientemente bien aislada, eliminando así la posibilidad de una superposición de
¡3 cualquier otra componente magnética, ya sea de caracter viscoso o no.
u¡ 3’> Susceptibilidad ma2nética
3 Como es de esperar, dada la similitud en la litología y mineralogía de las muestras,
independientemente del nivel estratigráfico o afloramiento en el que fueron recogidas,3 así como en el comportamiento durante la desimanación, la ~ muestra también un
u comportamiento similar en todas las muestras analizadas.
Cabe citar, con respecto a esta uniformidad que. si se representa la x inicial de las
II muestras frente al nivel estratigráfico que ocupan en el afloramiento, se encuentran
ciertas similitudes en todos los afloramientos y, si bien no es posible correlacionar de¡3 manera unívoca los diferentes niveles estratigráficos, sí es posible establecer una
correlación que se ve corroborada por la correlación bioestratigráfica existente, donde
la característica más relevante son los valores más bajos de este parámetro para las
13 capas más antiguas (Fig.4.2.8).
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La x ha sido medida, a temperatura ambiente, en todos los pasos de la desimanación
térmica. En la tabla 4.2.3 se detalla su valor medio para cada afloramiento antes del13 proceso de desimanación. La característica más notable en el comportamiento de este
parametro magnético es que se mantiene constante en los primeros pasos de la
El desimanación, hasta los 3500C, e invariablemente, en todas las muestras analizadas,u comienza a aumentar a partir de esta temperatura (fig. 4.2.9). Este comportamiento
refleja los procesos químicos que sufren los minerales presentes en la muestra durante
II el calentamiento y que se traduce en una variación en su composición química (creación
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Fig. 4.2.9.- Comportamiento de la susceptibilidad magnética (~) durante la desimanación1 térmica para dos muestras típicas de cada afloramiento: cuadrados: AG1, triángulos: AG2,
1 rombos: AG4 y círculos: T03
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1
que la variación observada de la x consiste en un aumento de su valor inicial, puede
deducirse que el mineral creado es un mineral de mayor x. Debe rechazarse la
posibilidad de que este mineral se transforme en hematita para Tz>3000C. Este aumento
continuo de la x respecto al valor inicial refleja, por lo tanto, la creación de nueva
magnetita que procede, bien de la alteración de óxidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982) o
bien de la pirita que puede existir inicialmente en las muestras (van Velzen y
Zijderveld, 1992). Si el origen de esta nueva magnetita fueran los óxidos de Fe, podría
tratarse de la magnetita responsable de la componente 5 de la imanación, ya que es
aproximadamente a la temperatura a la que desaparece la imanación debida a esta
componente, la temperatura a la cual comienza a observarse el aumento en la x. Por
otra parte, la presencia de pirita en estas secciones es posible teniendo en cuenta que se
trata de sedimentos formados un ambiente marino de aguas poco profundas, calmadas y
con abundante contenido en materia orgánica, es decir, con una alta concentración de
carbonatos, lo que constituye el ambiente reductor necesario para la formación de pirita.
Han sido encontrados además fragmentos de este mineral en los alrededores de los
afloramientos. Esta nueva magnetita formada durante el calentamiento presenta un
tamaño de grano muy pequeño siendo la responsable, como se verá a continuación, de
la componente viscosa de la imanación.
4’> Viscosidad magnética
Asociada a esta variación de la susceptibilidad magnética, se observa un
comportamiento viscoso de las muestras duránte todo el proceso de desimanación
térmica que aumenta proporcionalmente a la temperatura aplicada. Este
comportamiento viscoso es debido a la creación, como ya ha sido mencionado, de
nueva magnetita a partir de la pirita existente en las muestras. La principal característica
de esta nueva magnetita creada durante el calentamiento es su pequeño tamaño de grano
lo que hace que su comportamiento sea superparamagnético a temperatura ambiente.
A pesar de que dicho comportamiento es apreciable desde el inicio del tratamiento
térmico, la viscosidad es tanto más importante cuanto mayor es la temperatura aplicada,
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siendo realmente significativa para T>3500C, temperatura a la que la ~ comienza a
aumentar (fig. 4.2.9), indicando la creación de nuevos minerales de mayor x como lo es
la magnetita.
El hecho de que este comportamiento viscoso sea observable desde el inicio del13 tratamiento térmico de las muestras implica la presencia inicial, en las muestras en su
¡3 estado natural, de determinada coñcentración de esta magnetita viscosa. Sin embargo,










¡ Fig. 4.2.10.- Desimanción térmica de dos muestras pertenecientes al mismo testigo sin
eliminación de la componente viscosa de la imanación <a) y con eliminación de la misma..
¡
¡ En la figura 4.2.10 se representan dosmuestras pertenecientes al mismo testigo¡ antes y después de eliminar la componente viscosa. Para esta región no ha sido posible




¡5 los capítulos siguientes, donde se presentan los resultados correspondientes al resto de
las regiones del Sistema Ibérico investigadas, se presentan los resultados de la evolución
Ni de dicha componente viscosa durante el tratamiento térmico de las muestras. El
¡u comportamiento viscoso durante el calentamiento de las muestras correspondientes a las
• región de Tosos y Aguilón es similar al descrito posteriormente para las demás regiones
II estudiadas.
La manera de eliminar la componente viscosa es, obviamente, mantener la muestra
1 ¡ en campo nulo, previamente a su medición hasta que la imanación se estabiliza, es
decir, no varía en el tiempo. La cantidad de tiempo necesario para la desaparición de la
U componente viscosa varia entre 1 y 15 minutos aproximadamente, dependiendo de la¡ muestra analizada y el paso de temperatura. Sin embargo no es nunca posible eliminar
completamente la componete viscosa de la imanación, ya que la temperatura en elII interior del magnetómetro es siempre ligeramente inferior a la temperatura ambiente,
bloqueando el momento de las partículas (Lév6que, 1992). Sin embargo, los resultadosu u del test de inversión para la componente primaria de la imanación indican que no existe
u ninguna superposición considerable de ninguna otra componente magnética, ya sea de
caracter viscoso o no.
¡ 5’> Pruebas del nlie~ue
¡ Las figuras 4.2.6 y 4.2.7 representan en proyección de igual área las direcciones
u obtenidas para ambas componentes antes y después de aplicar la corrección tectónica,
así como la dirección media obtenida. En la tabla 4.2.1 se muestran los valores¡ individuales obtenidos en cada afloramiento así como el valor conjunto para todos los
afloramientos y los parámetros estadísticos correspondientes en todos los casos. A laU vista de los resultados obtenidos para los parámetros estadísticos K y a~, antes y
¡ después de la corrección tectónica, es evidente que existe un considerable mejor
agrupamiento de las direcciones después de la corrección tectónica, es decir, las
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¡ Fig. 4.2.11.- Prueba del pliegue incremental para ambas componentes de la imanación
según el método propuesto por Tauxe at al. (1991) y Tauxe y Watson (1994).
¡
¡ En la figura 4.2.11 se representa el test de pliegue incremental para distribuciones
no Fisherianas <Tauxe y Watson. 1994). t¡ es el valor máximo de la matriz de
U orientación (Tauxe et al.. 1991). Un máximo en el valor de t1 representa el mejor
1 agrupamiento de los datos, que en este caso se obtiene para ambas componentes después






u Puede concluirse, por lo tanto que ambas componentes magnéticas tienen un origen pre-
pliegue. Como la edad del pliegue es Oligocena-Miocena, las componentes 5 y P son de13 edad pre-Oligocena/Miocena.
13 42.3.- Discusión y conclusiones
II 1’> Resultados naleoma2néticos
Ii Se observan, en la desimanación de la NRM, dos componentes paleomagnéticas, P y
5. La componente P presenta las siguientes características: i) Presenta polaridad normal
e invertida alternativamente, u) Las direcciones normal e invertida son antipodales de
¡3 acuerdo con el test de inversión, iii) El test del pliegue es positivo indicando un origen
pre-pliegue de la imanación, es decir, pre-Oligoceno-Mioceno, iv) Está asociada a la
II presencia de magnetita y y) La dirección obtenida para esta componente magnética
~ (rotada hacia el W) concuerda con la esperada para el periodo Jurásico en esta zona
E (Van der Voo, 1993; tabla 4.2.2). El resultado indica que la dirección es anterior al giro
3 de la placa Ibérica. Por todo esto la componente P es considerada como la componente
portadora de la imanación primaria, es decir, adquirida durante el Oxfordiense medio y33 supenor.
En contraste con la componente primaria, que presenta una intensidad
¡ extremadamente baja de la imanación, la componente 5 es la portadora de la mayor
3 parte de la NRM. Las características principales de esta componente son: i) Presenta
siempre polaridad normal, u) El test de pliegue es positivo lo que indica una edad pre-
¡ Oligocena-Miocena de la imanación, iii) Está relacionada con la presencia de magnetita
de pequeño tamaño de grano o mayor contenido en titanio (3500CcTB<4500C), iv)¡ Presenta una dirección concordante con la esperada para el Cretácico en esta época
¡ (tabla 4.2.2). Esta componente es considerada, por lo tanto, una reimanación de edad
Cretácica.3 Los estudios paleomagnéticos y magnetoestratigráficos llevados a cabo





33 en este aspecto. Steiner et al. (1985) no consideran la existencia de una posible
reimanación antigua, considerando que la componente 5 corresponde a una componente¡3 viscosa de la imanación remanente natural, debido a que dichos autores no contaban con
un test de pliegue como el existente entre Tosos y Aguilón en este estudio. Por este¡3
motivo estos autores interpretan esta dirección de la componente secundaria como una¡3 superposición del campo actual con la dirección Jurásica.
Por otra parte, Moreau et al. (1992) obtienen como resultado de un estudio
¡3 paleomagnético en la región SE del Sistema Ibérico, la existencia de una reimanación
de edad Berrenúense-Aptiense en dicha región. Estos autores sugieren que esta
E reimanación tuvo lugar en una época cercana al Barremiense y que puede estar13 relacionada con el evento térmico regional asociado al episodio de “rifting” del
Cretácico inferior (Andrieux et al., 1989). Los datos correspondientes a Tosos y33 Aguilón demuestran que también esta región del Sistema Ibérico ha sido reimanada. La
dirección obtenida por Moreau et al. (1992) para el Barremiense-Aptiense, en la zona11 SE del Sistema Ibérico (Dec=345.70, Inc—44.40, a95=6.90) es similar a la dirección
U obtenida para la componente 5 (Dec=340.90, Inc=44.90, a
95=1.7
0).De todo lo expuesto se deduce que la reimanación Cretácica es un evento geográfico
3 más extendido de lo que en principio se suponía, que podría afectar a toda la Cordillera
Ibérica.¡ En la figura 4.2.12 se representan las direcciones paleomagnéticas para ambas
componentes y las direcciones correspondientes del polo paleomagnético obtenidas para
cada una de ellas. La diferencia en declinación observada entre las componentes P y 5
¡ es de 160 y está relacionada con la rotación de la placa Ibérica. Si, como se ha dicho,
consideramos que la reimanación es de edad Barremiense-Aptiense, entonces estos¡ resultados permiten acotar la rotación de la Península entre el Oxfordiense Superior y el
Barremiense-Aptiense en 160. El resto de la rotación, necesaria para completar los 300..U 350 estimados para la rotación completa que sufrió la placa Ibérica como consecuencia













1 1 Fig. 4.2.12.- Direcciones de la imanación y de los polos paleomagnéticos para ambas
componentes de la imanación
3
¡ Ha sido ya mencionada la problemática existente en tomo a la definición de las
3 zonas ligadas a Iberia Estable. Los resultados paleomagnéticos obtenidos para esta
región de Tosos y Aguilón parecen indicar que, al menos esta zona del Sistema Ibérico,3 pertenece al dominio de Iberia Estable.
Son, sin embargo, necesarios más datos provenientes de resultados paleomagnéticos
en otras zonas del sistema Ibérico para la obtención de resultados acerca de la existencia
¡ o ausencia de rotaciones relativas de bloques pequeños en torno a ejes verticales dentro
de la Cordillera Ibérica.
¡ 2’> Resultados maEnetoestratu!ráficos
¡ A partir de la dirección y polaridad obtenida para la componente P en cada una de
¡ las muestras, ha sitio posible la elaboración de una columna magnetoestratigráfica para














































































































































































































































































































































33 Las diferencias en las direcciones de la imanación entre las muestras pertenecientes
a intervalos de diferente polaridad son muy acusadas y determinan, de manera unívoca
13 en la mayor parte de las ocasiones, el momento en el que tiene lugar la transición entre
intervalos de diferente polaridad. Sin embargo, en algunas ocasiones es posible observar
la presencia de direcciones de la imanación “intermedias en los alrededores de un
¡3 cambio de polaridad, lo cual es, posiblemente, el reflejo <leí comportamiento del campo
geomagnético durante una transición de polaridad.
¡ u Cada intervalo de polaridad ha sido definido por dos o más muestras procedentes de
distintos testigos, excepto en la sección de Tosos (T03) donde un intervalo de polaridad
II
normal ha sido definido por un solo testigo, Sin embargo es posible correlacionar esteII intervalo con los resultados obtenidos para las otras secciones estudiadas, por lo que
este intervalo ha sido considerado, al igual que el resto, en la elaboración de la columnau magnetoestratigráfica global.
Las 4 secciones están solapadas en el tiempo, la longitud de las diferentes seccionesU es diferente dependiendo de la velocidad de sedimentación en cada caso. Ha sido, sin3 embargo, posible una muy buena correlación entre las distintas secciones debido a los
detallados estudios bioestatigráficos existentes para todas y cada una de las secciones¡ investigadas (Meléndez, 1989; Cariou y Meléndez, 1990; Fontana y Meléndez, 1990;
Meléndez y Fontana, 1991).
3 De esta manen ha sido posible la elaboración de una columna magnetoestratigráfica3 global, a partir de la correlación de las columnas individuales obtenidas para todos los
afloramientos (fig. 4.2.14).
3 La columna resultante ha sido elaborada considerando la longitud media de los
intervalos de polaridad correspondientes de las secciones individuales.U La característica más importante de esta secuencia de polaridades resultante, es la
alta frecuencia de cambios de polaridad, lo que concuerda con los estudios
magnetoestratigráficos anteriores para el mismo periodo (Steíner et al., 1985; Channelí3 et al., 1990; Pozzi et al., 1993) y con la secuencia de anomalías magnéticas oceánicas







































































































































u Entre los resultados de este estudio y los obtenidos por Steiner et al. en 1985 en la
región de Aguilón existe una buena correlación de los resultados
u magnetoestratigráficos. En la figura 4.2.14 se muestra, también, la columna
magnetoestratigráfica obtenida por estos autores comparativamente con la columna
3 obtenida en este estudio. La principal diferenciaentre ambas columnas reside en la edadu - estimada para los sedimentos más jóvenes. Las capas más jóvenes de los afloramientos
AG2 y AG4 fueron asociadas por estos autores a la Zona Bimammatum, sin embargo,
3 un posterior estudio más detallado de dichas secciones, junto con otras secciones
estratigráficas coetáneas del mismo área ibérica, parece indicar que estos niveles deben3 ser asignados a la Zona Bifurcatus, Subzona Grossouvrei, para AOl y a la Zona















4.3 Región de Moneva y Barranco de la Peñisquera
u
Esta región se encuentra situada aproximadamente a 60 Km al sur de Zaragoza
(fig.4.3.1), unos 30 Km al SE de la región de Tosos y Aguilón. En esta zona se han
u muestreado 2 afloramientos, Moneva (MOl) y Barranco de la Peñisquera (PEl), el primero
muestreado en detalle con objeto de obtener una columna magnetoestratigráfica
U correlacionable con las anteriores mientras que el afloramiento PEl ha sido muestreado con
3 fines enfocados unicamente a la obtención de resultados paleomagnéticos y tectónicos.
Las litologías estudiadas corresponden al nivel de oolitos ferruginosos y a las calizas
con esponjas del miembro Yátova, estratificadas en capas de color gris y blanco con cierta
coloración rosácea y/o amarillenta, encontrándose, como es típico de esta unidad en la3 Cordillera en serie alternante de calizas y margas. La tasa de sedimentación es muy baja,
3 constituyendo la menor de todas las regiones investigadas. En tan solo 5.25 m la sección de
Moneva abarca desde la Zona Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona3 Bimammatum (Oxfordiense superior).
La base de la sección está constituida por la capa de oolitos ferruginosos, queu constituye el límite Calloviense-Oxfordiense y abarca en esta zona un espesor de 1.10 mu aproximadamente. Pueden distinguirse dos niveles de oolitos, un primer nivel de edad
Calloviense que no ha sido muestreado y un segundo nivel, de edad Qxfordiense, con un3 espesor de aproximadamente 0.75 m. Sobre estas capas de oolitos se encuentran las capas
de margas y calizas con esponjas descritas anteriormente cuya coloración varía suavemente3 entre unas y otras capas.
Se han recogido en esta zona, un total de 85 muestras, 15 de las cuales corresponden al
afloramiento PEl (Barranco de la Peñisquera) y el resto (70) corresponden a la sección de3 Moneva, MOl, muestreada en detalle con objeto de definir la columna










































3 edad Oligocena-Miocena (Pérez González et al., 1971; Aguirre et al., 1976), que permite la
realización, también en esta zona de un test del pliegue. Las correcciones tectónicas3 (dirección/buzamiento) aplicadas han sido 730/1O0SE y 1160/1405W en MOl y PEl
respectivamente. Sin embargo, como se verá más adelante, debido al valor tan pequeflo de
los buzamientos, éste test no ofrece ningún resultado concluyente.
3 4.3.1.- Experimentos deIRM
E Se han sometido un total de 7 muestras a la adquisición progresiva y desimanación
¡ térmica de 3 componentes de la IRM. Las muestras han sido seleccionadas de manera que
estuvieran representadas todas las litologías presentes en los dos afloramientos estudiados.¡ El procediemiento seguido ha sido similar al descrito en la sección 4.2.1, es decir, el
valor máximo del campo aplicado en la adquisición de la IRM ha sido de 1.5 T y los3 campos aplicados en las tres direcciones espaciales de la muestra para la posterior
desimanación térmica han sido de 0.12T, 0.4T y l.4T, siguiendo el método propuesto por
Lowrie (1990).3 De esta manera se han obtenido las curvas correspondientes para cada una de las
muestras tratadas por este método. Los resultados obtenidos muestran una gran
3 uniformidad teniendo en cuenta las diferencias en la litología presentes en esta sección.
En la figura 4.3.2 estan representados los diagramas típicos de adquisición y desimanaciónU térmica de 3 componentes de la IRM encontrados en estos dos afloramientos. En los3 diagramas de adquisición de la IRM se observa la presencia de minerales de diversa
coercitividad (fig. 4.3.2a), ya que ninguna muestra se satura para Haplicado=l.ST. Este
¡ resultado se ve corroborado por los obtenidos en la desimanación térmica de 3
componentes. A diferencia de los resultados obtenidos anteriormente en la región de Tosos
¡ y Aguilón, donde minerales comprendidos dentro de un solo rango de coercitividades eran3 los responsables de toda la intensidad de la IRM, en estas nuevas secciones los minerales






















































































































y baja (Hcc0.12T) coercitividad. La contribución relativa de un determinado rango de 
coercitividades depende de la muestra, siendo siempre mayor la contribución de los 
minerales de alta coercitividad en el inicio de la desimanación (TclOO”C). 
Se tiene, en primer lugar, una fase magnética de alta coercitividad, que se desimana 
para TSlOO’C (fig. 4.2.3 b), es decir, el primer mineral identificado es la goetita. El origen 
de esta goetita puede ser de muy diversa naturaleza. Heller (1978). en un estudio de 
magnetismo de rocas en calizas jurhicas del sur de Alemania, encuentra dos clases de 
goetita, una de origen probablemente deposicional y otra proveniente de la alteración 
química de la pirita pre-existente en las muestras. En este trabajo no existen experimentos 
suficientes como para determinar el origen de la goetita. Sin embargo, se pueden distinguir 
dos tipos diferentes de muestras que contienen goetita, con y sin oolitos ferruginosos. Los 
oolitos ferruginosos son de carácter probablemente sinsedimentio (Melhdez com. pers.) 
y existen otros estudios en los que la goetita está asociada a la presencia de oolitos 
(Gehring y Heller, 1989; Gehring et al., 1991). Por otra parte, debido al ambiente reductor 
en el que estos sedimentos se formaron, es probable la presencia de pirita (ver apdo. 4.2.2). 
por lo que podria constituir el mineral del que proviene la goetita que se encuentra en las 
capas sin oolitos ferruginosos, es decir, se tendrían, en este caso, dos tipos diferentes de 
goetita. 
A partir de esta temperatura se tiene una contribución aproximadamente equitativa de 
los tres rangos de coercitividades, observándose para cada una de las tres curvas 
correspondientes a los diferentes rangos de coercitividad, un comportamiento similar e 
igual al que presentaba la fase magnéti’ca de baja coercitividad en las muestras de la región 
de Tosos y Aguilón (fig 4.2.3 b). Es decir, existe todo un espectro continuo de 
temperaturas de desbloqueo que presenta dos inflexiones para todas las curvas: una primera 























Puede decirse entonces que se distinguen dos fases magntticas, que denominaremos A 
y B’ (por su paralelismo con las fases A y B presentes en las secciones anteriores), 
difemnciables por sus temperaturas de desbloqueo pero no por su fuerza coercitiva, es 
decir, cada una de dichas fases magn6ticas esta constituida por minerales de diferentes 
fuerzas coercitivas que presentan el mismo rango de temperaturas de desbloqueo. 
Siguiendo el mismo criterio que en la sección precedente, denominaremos A’ a la fase 
magnkica con T~m=450”C y B’ a la correspondiente a Tnm=58O”C. A partir de las 
temperaturas de desbloqueo observadas y de la fuerza coercitiva de los minerales puede 
decirse que el mineral de baja coercitividad (H~O.1213 es magnetita o titanomagnetita, al 
igual que lo era en la región de Tosos y Aguilón; el mineral de coercihvidad media 
(0.12T<Hc<0.4T) corresponde tambikn a magnetita o titanomagnetita ya que, como se ha 
visto (apdo. .2.3), aunque en general los granos de magnetita presentan HclO. 12T, existen 
granos de magnetita monodominio que, bien debido a su forma (granos muy alargados), o 
bien a su gradiente de oxidación superficial, pueden pueden presentar coercitividades 
mayores de 0.12T. La existencia de pírrotita es descartada debido a que la TB,,,~ de este 
mineral es 325°C temperatura inferior a la observada para este mineral de coercitividad 
media en todos los casos y en la que no se percibe ninguna inflexion o caida de la 
imanación. 
Ambos minerales de media y baja coercitividad podrían ser maghemita, sin embargo es 
muy probable que no exista dicho mineral teniendo en cuenta el resto de los resultados, 
concernientes tanto a esta región como al resto de las estudiadas; la presencia o ausencia de 
maghemita sera discutida más adelante (apdo 4.3.2-3). 
Por último, el mineral de alta coercitividad es también probablemente magnetita que 
presenta una oxidación en la superficie de los granos (apdo. 2.3) de manera que presenta un 
gradiente de oxidación desde el interior del grano hasta la superficie, dando lugar a valores 
de su fuerza coercitiva mayores de 0.3T e incluso 0.4T (van Velzen y Zijderveld, 1994, 





¡ a los anteriores, es decir, presenta dos inflexiones en aproximadamente 4500C y 5800C. La
posibilidad de que este núneral de alta coercitividad fuera hematita de pequeño tamaño de
grano o cieno contenido en Ti, de manera que disminuye su TB es rechazada por dos
motivos: 1) Las dos inflexiones en la curva de desimanación de la IRM, coinciden
¡ exactamente (invariablemente en todas las muestras analizadas) con las encontradas en las
otras dos clases de magnetita, y 2) la característica TBm~ de la magnetita,
aproximadamente 5800C, que presenta esta componente de alta coercitividad. Estas dos
3 características llevan a la conclusión de que no se trata de hematita sino probablemente de
magnetita. Serían, sin embargo, necesarios más experimentos complemetarios (lo que seu
aleja mucho de los objetivos de esta Tesis) para determinar con certeza de qué mineral se¡ trata.
Se tienen, entonces, tres clases de magnetita o titanomagnetita diferentes en cuanto a su3 fuerza coercitiva debido principalmente al diferente gradiente de oxidación superficial de
los granos y, tal vez en menor medida, a la forma de los mismos. La diferencia en las
3 temperaturas de desbloqueo entre ambas fases A’ y B’ puede ser debida tanto al tamaño de
¡ los granos como a su contenido en Titanio, de forma que los tres tipos de magnetita
presentan una distribución continua de tamaños de grano y/o contenido en Ti.
Puede concluirse que las dos fases magnéticas diferenciables en los experimentos de
IRM: A’ y B’, están ambas compuestas por magnetita de diferente grado de oxidación
¡ superficial de los granos, pero con diferente tamaño de los mismos y/o contenido en Ti en
una y otra fase, de manera que la fase A’ contiene granos más pequeños y tal vez una cierta
cantidad de Ti, mientras que la fase B’ contiene granos de mayor tamaño que A’ y de








4.3.2.- Comportamiento durante la desimanación
u
l~ Metodolo~fa empleada
En primer lugar, con objeto de determinar la metodología a ertplear con estas muestras de¡ manera más precisa que la que pueda derivarse de los resultados de los experimentos de¡ IRM, se estudiaron una docena de muestras piloto. Parte de estas muestras fueron
sometidas a la desimanación por campos alternos decrecientes obteniéndose resultados que
3 indican que esta técnica es, de nuevo, absolutamente inefectiva en la separación de las
distintas componentes paleomagnéticas (fig 4.3.3) que, como se verá más adelante, es








¡ Fig 4.3.3.- Desimanación por campos
alternos decrecientes de una muestra3 perteneciente a MOl. El campo mag-






3 imanación se solapan en todo el proceso de desimanación por campos alternos
decrecientes, como es de esperar tras los resultados obtenidos en los experimentos de IRM,3 ya que las diferentes componentes paleomagnéticas se diferencian por sus diferentes TBm~
y no por su espectro de coercitividades. La presencia, además de diferentes minerales deu alta coercitividad hace que el tratamiento por campos alternos sea incapaz de separar las
3 diferentes componentes de la imanación. El resto de las muestras piloto se desimanaron
térmicamente, en intervalos de temperatura de 250C,entre 00C y 6000C.3 En base a estos resultados y a los provenientes de los experimentos de JRM el resto de
las muestras han sido sometidas al lavado térmico en intervalos de temperatura que oscilan¡ entre 100C y 1000C hasta una temperatura de 6000C. Entre 00C y 1000C ha sido necesaria3 la inclusión de numerosas etapas de lavado, con el objeto de poder determinar si existe o no
una dirección paleomagnética correspondiente a la goetita y su correspondiente dirección
u de la imanación en el caso de que exista.
De igual manera que sucedía en las muestras correspondientes a las secciones de Tososu y Aguilón, a partir de 4500C ha sido necesario un análisis especialmente meticuloso en el
3 calentamiento y medición de las muestras debido a la contribución de la componente
viscosa de la imanación, que si bien existe desde las primeras etapas del lavado, es a esta
3 temperatura cuando su presencia enmascara completamente los resultados de la
desimanación de la NRM.¡ La ~ ha sido medida a temperatura ambiente en cada paso de la desimanación, con
¡ objeto de determinar los posibles cambios mineralógicos que hayan podido tener lugar
durante el calentamiento, y las direcciones paleomagnéticas han sido determinadas por el3 método de análisis de la componente principal” (Kirschvink, 1980).
3 2~Desimanación de la


















Fig 4.3.4 Diagramas de Zijderveld correspondientes a la desimanación térmica de cuatro
3 muestras diferentes (después de la corrección tectónica) en las que pueden distinguirse las tresu componentes de la imanación: S’, S y P. La figura (a) corresponde a una muestra en la que la
intensidad de la componente S representa un gran porcentaje de la NRM inicial, por lo que S
3 y P no se diferencian claramente en el diagrama. En (b) y (c) es posible distinguir las 3
componentes en un mismo diagrama. En <d) se han eliminado los primeros pasos de





u3 Durante la desimanación de la NRM pueden distinguirse 3 componentes
paleomagnéticas diferenciables del campo magnético actual. Una primera componente3 paleomagnética asociada a la goetita con TBm~=8O0C, a la que denominaremos
componente S’, cuya dirección no es posible determinar en todas las muestras y queu presenta polaridad invertida de la imanación (fig 4.3.4). Tras desimanar esta componente
aparecen, al igual que sucedía en la región de Tosos y Aguilón, las dos componentes (5 y
P) de la imanación, diferenciables ambas del campo magnético actual. Las temperaturas de
u desbloqueo máximas de estas componentes, corresponden a las fases magnéticas, A’ y B’
respectivamente, distinguibles en los experimentos de IRM. La componente S
u (TBmaxMSO0C), muestra siempre polaridad normal mientas que la componente P
u (TBmaXS8O0C) presenta alternativamente polaridades normales e invertidas (fig. 4.3.4).
Componente 5’u













3 A pesar de que es posible distinguir la existencia de la primera componente asociada a
la goetita en casi todas las muestras analizadas, no siempre es posible determinar cual es su
u dirección debido a la fuerte superposición, en muchos casos, tanto de la componente S de la
imanación como de la componente viscosa natural. Este mismo hecho, provocaU probablemente la gran dispersión de los datos observada para esta componente (fig. 4.3.5).
La dirección media obtenida para esta componente presenta polaridad invertida
(Dec=163.l,.Inc=-51.4, ac~=. tabla 4.3.2)
u







Fig. 4.3.6.. Proyección de igual área de las direcciones de la imanación obtenidas para la
componente S antes (a) y después (b) de la corrección tectónica.
u
La dirección obtenida para la componente 5 (Dec=343.20, Inc=56.10, a95=2.4, tabla 4.3.1)
u corresponde. al igual que sucedía en la región de Tosos y Aguilón, a una dirección de edad


















u Fig. 4.2.7.. Proyección de igual áreade las direcciones obtenidas para lau componente P de la imanación, a)
Antes de la corrección tectónica, b)3 después de la corrección tectónica y c)
direcciones medias y círculo deu confianza para las direcciones normal






























































































































































































































































































































































































































































¡ se representa la dirección obtenida para esta componente en proyección estereográfica de
igual área.3 Despues de desimanar la componente S aparece la componente P (fig. 4.3.7). que
representa aproximadamente un 10% de la NRM inicial, y cuya dirección (Dec’=329.10,¡
lnc=48.40, a
95=4.6, tabla 4.3.2) concuerda con la esperada para el Jurásico en esta zona3 (Van der Voo, 1993). Las direcciones medias normal e invertida obtenidas para esta
componente son antipodales como lo demuestra el resutado obtenido en el test de inversion3 (McFadden y McElhinny. 1990). Este test es positivo con una clasificación B (y=l.50,
‘y—9 7~)
3 En la tabla 4.3.3 se detallan las direcciones de los paelopolos obtenidas para las tres3 componentes.
u
PIat Plong a95u
Componente P 63.5 256.7 5.03 ComponenteS 76.5 273.7 3.0
ComponenteS’ 77.22 249.5 13.3
u
3 Tabla 4.3.3.- Posiciones de los paleopolos para las componentes S’, S y P y valor del parámetro
¡ a
95 cbrrespondiente.
u Como se ha mencionado en el apanado anterior. tambien en estos afloramientos la
contribución de la componente viscosa de la imanación es muy importante en el rango de3 temperaturas en las que se aisla la componente P, lo que ha requerido un análisis muy
u meticuloso de las muestras para poder determinar adecuadamente la dirección de esta







La susceptibilidad inicial es muy similar en todas las muestras pertenecientes a esta3 zona. En la figura 4.3.8 está representado el valor de la x inicial respecto a la posición
3 estratigráfica que ocupan en la sección, puede decirse que, en general la x aumenta para
capas mas jóvenes sin que pueda deducirse ningún tipo de comportamiento general en este3 sentido. Tan sólo pueden distinguirse del resto las muestras que contienen oolitos
ferruginosos, ya que presentan, en general, valores mas altos de la x que el resto de las
3 muestras. El valor medio de la x es de 186.4 u.S.I. en las muestras con oolitos y de 56.93 u.S.I. en el resto. Sin embargo, no es posible correlacionar las variaciones observadas en la















u Fig. 4.3.8.. Evolución de la¡ susceptibilidad magnética -






3 En todos los pasos de la desimanación térmica se ha medido el valor de la ~ con el objeto
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u
u
3 Fig 4.3.9.. Comportamiento de la susceptibilidad magnética (x) respecto a la temperatura
durante la desimanación térmica de muestras perteneciéntes a MOl y PEl. O corresponde a







3 calentamiento para varias muestras típicas. El comportamiento es similar en todas las
muestras independientemente de la litología a la que pertenecen. Se observa un valor¡ constante hasta 3000C, a partir de esta temperatura el valor de la x disminuye hasta
alcanzar un valor mínimo en aproximadamente 4500C, temperatura a partir de la cual3 comienza a aumentar de nuevo el valor de la x hasta alcanzar valores aproximadamente un3 25% mayores que los iniciales. Esta disminución observada de la susceptibilidad es
causada, probablemente, por la transformación de la goetita en hematita. Podría ser3 también debido a la transformacián de maghemita en hematita. Sin embargo existen 2
razones para excluir la presencia de maghemita en las muestras: 1) Esto implicaría suponer3 que una o ambas componentes de la NRM son debidas a maghemita (al menos en parte) y
3 dada la similitud de dichas componentes magnéticas con las obtenidas en la región de
Tosos y Aguilón es considerablemente más probable que los minerales portadores de
3 dichas componentes paleomagnéticas sean diferentes clases de magnetita; ; y 2) Como se
verá más adelante, en la región de Aguatón donde existen muestras con y sin goetita, esta
E disminución de la x se observa unicamente en las muestras que presentan goetita, es decir3 este comportamiento es debido a la alteración de la goetita y no de la hipotética maghemita.
A partir de 4500C aproximadamente el valor de la x comienza de nuevo a aumentar para3 alcanzar, en 6000C, valores ligeramente superiores a los de la y~<,. Esto es debido a la
aparición de minerales de mayor susceptibilidad, es decir, a la creación de magnetita. Esta3 magnetita podria provenir de la alteración de oxidos de Fe (Lowrie y Heller, 1982) o de la3 pirita pre-existente en las muestras (van Velzen y Zijderveld, 1992). La nueva magnetita
tiene un tamaño de grano muy pequeño y es la responsable del comportamiento viscoso de
3 la imanación. Este mineral comienza a crearse, probablemente, a las mismas temperaturas a
las que ocurría en la región de Tosos y Aguilón, sin embargo, en este caso se solapan3 ambos efectos de disminución y aumento de la x dando lugar al tipo de curvas obtenidas





Durante el lavado térmico de las muestras se observa un comportamiento viscoso de la
imanación que aumenta proporcionalmete a la temperatura aplicada. Este comportamiento
viscoso es debido a la creación de nueva magnetita a partir, como ya se ha mencionado
anteriormente, de otros minerales de Fe. La principal característica de esta magnetita es su
pequeño tamaño de grano de manera que su comportamiento es superparamagnético a
temperatura ambiente. Esta variación mineralógica está reflejeda en el comportamiento de
la susceptibilidad durante el calentamiento aunque el aumento que realmente provoca la
creación de estos nuevos granos de magnetita queda oculto por el efecto de la disminución
en la x causada por la creación de nueva hematita a partir de la goetita existente, de manera
que la pendiente de la curva fil’ es mucho menor que la que se observaría en el caso de que
no se solaparan ambos efectos. El comportamiento viscoso que presentan estas muestras es
comparable al observado en el resto de las secciones estudiadas donde, en el caso de no
existir goetita original (no se crea entonces nueva hematita), la curva presenta una
pendiente pronunciada a partir de 3500C-4500C (Figs. 4.2.9 y 4.4.9). En la figura 4.3.10 se
representa el comportamiento viscoso de estas muestras en función de la temperatura
durante todo el lavado térmico. Para la medida de la viscosidad se ha utilizado el programa
‘visualización de la imanación” desarrollado por Lév6que (1992), que consiste
esencialmente en estudiar la evolución de la intensidad de la imanación en tiempo real. De
esta forma se obtiene una estimación de la influencia de la componente viscosa en la NRM
y puede ser así eliminada. Para ello, las medidas se efectúan tras mantener la muestra en el
interior del magnetómetro, donde el campo magnético es nulo, el tiempo necesario para
que la imanación se estabiice. Cuando se alcanza este estado puede considerarse que ha
sido eliminada la componente de caracter viscoso. El tiempo necesario requerido en este
trabajo para la estabilización de la imanación varia entre 1 y 10 minutos dependiendo del
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u
U Fig 4.3.lO. Contribución de la componente viscosa de la imanación a la NRM en función de la
temperatura. El eje y representa la variaci6n de la intensidad de la imanación desde el
momento en el que la muestra es introducida en el magnetómetro <t0=0) hasta que se afectua3 la medida (una vez que la imanación es estable), expresado en función del porcentaje de la
componente máxima en t0 (Lévéque, 1992).
u
U sido sufici~nte para la eliminación de la mayor parte de la componente viscosa de la3 imanación. Sin embargo se tendrá siempre una cierta contribución de esta componente
viscosa debido a que la temperatura en el interior del magnetómetro criogénico es siempre3 inferior a la temperatura ambiente de manera que puede bloquearse el momento magnético






3 imanación indica, sin embargo, que esta componente viscosa ha sido suficientemente bien
eliminada.
U Como puede observarse en la figura 4.3.10, desde el inicio del tratamiento térmico de
las muestras existe una cierta contribución de la componente viscosa de la imanación que
E implica la presencia de una cierta concentración de magnetita con un comportamiento
superparamagnético a temperatura ambiente en las muestras ya en su estado natural. Dicha
concentración aumenta al crearse la nueva magnetita de pequeño tamaño de grano
3 detectada en el estudio de la susceptibilidad magnética y responsable del comportamiento
viscoso de la imanación, de manera que para T>4000C (en algunos casos incluso a3 temperaturas menores) es necesario eliminar completamente, o en la mayor medida posible
3 dicha componente viscosa, para obtener un valor fiable en la medida de la NRM.
5~ Prueba del nlieEue
Debido a la diferencia entre las correcciones tectónicas aplicadas en los afloramientos3 PEl y MOl, existe la posibilidad de someter los datos obtenidos a una prueba del pliegue.
En las figuras 4.3.5, 4.3.6 y 4.3.7 se tienen, en proyección estereográfica de igual área, las
direcciones de la imanación obtenidas para las 3 componentes (S’, S y P) antes y después
de la corrección tectónica. En las tablas 4.3.1 y 4.3.2 se presentan los valóres de
declinación e inclinación obtenidos junto con los parámetros estadísticos K y a~ obtenidos
en todos los casos. A la vista de estos resultados puede decirse que el resultado del test es
neutro, ya que se tienen valores aproximadamente iguales de ambos parámetros antes y
después de aplicar la corrección tectónica a los datos. Es decir no puede discernirse en esteU caso si las diferentes componentes de la imanacion han sido adquiridas antes o después de
la formación del pliegue. Este resultado puede ser explicado por la pequeña corrección
tectónica que se tiene en ambos casos. Por este motivo los valores de declinación e






u - como para obtener ningun resultado concluyente a partir del test del pliegue incremental
según Tauxe y Watson (1994), obteniéndose un resultado neutro de dicho test.3 Sin embargo, como más adelante se verá (apdo. 4.3.4), teniendo en cuenta la dirección
de la imanación obtenida para las componentes 8 y P y comparando este resultado con elU obtenido en las secciones anteriormente estudiadas fI’osos y Aguilón) puede decirse que
3 ambas direcciones paleomagnéticas son de edad pre-Oligocena/Miocena. No existe una
acotación tan clara en el caso de la componente 5, especialmente si solo se dispone de los3 datos presentes en esta región, sin embargo es probable (como se discutira en el capítulo 5)
que la edad de dicha componente sea muy cercana a la del resto de las componentes de la
¡ imanación, es decir, tenga también un origen pre-pliegue.
3 4.3.3.- Discusión y conclusiones
3 1’> Resultados paleoma~néticos
U Es posible observar la existencia de 3 componentes diferentes de la imanación en todas3 la muestras analizadas:
Una primera componente, 5’, cuyo mineral portador es la goetita y que presenta una3 temperatura de desbloqueo de aproximadamente 800C y una dirección media que
corresponde con una dirección Cretácica invertida de la imanación. En la figura 4.3.11 se
3 representa la proyección en el hemisferio norte de la dirección media para esta componente
3 junto con las obtenidas para 5 y P. Puede observarse que 5’ coincide estadísticamente con
las otras dos componentes de la imanación, sitndo su dirección media muy cercana a la
3 correspondiente a la componente 5. Sin embargo, los datos obtenidos para esta componente
presentan una gran dispersión (S5=12.10 y 12.20 antes y después de la corrección
3 tectónica respectivamente) de manera que la dirección media r~sultante tanto antes
(Dec=164.80, Inc=-43.90) como después de la corrección tectónica (Dec=163.10, Inc=-






3 imanación (fig 4.3.5), es decir, con una dirección de la imanación hipotéticamente










¡ Fig 4.3.11.. Direcciones medias y círculos de confianza para las tres componentes de la
imanación: S(triángulo), S (círculo> y P(cuadrado) proyectadas en el hemisferio N.
3 No puede concluirse por lo tanto ningun resultado concreto concerniente a la
¡ componente S’ a partir de los datos obtenidos en esta región. Esta ambigiledad se salvará
con la interpretación conjunta de los resultados obtenidos en la región de Moneva y
u . Barranco de la Peñisquera junto con los obtenidos en la región de Aguatón por lo que el






Las componentes 5 y P de la imanación presentan características parecidas a las ya
descritas para la región de Tosos y Aguilón, si bien existen diferencias concernientes3 fundamentalmente a la mineralogía, como se ha descrito en el apanado 4.3.2.
La componente P presenta una intensidad de la imanación muy debil que representa un
U pequeño porcentaje (—10%) de la NRM inicial de las muestras. Las principales
3 características de esta componente son las siguientes: i) presenta alternativamente polaridad
normal e invertida, u) las direcciones normal e invertida son antipodales como lo
U demuestra el resultado positivo del test de inversión, iii) está asociada al presencia de
magnetita pura o casi pura (con un pequeñísimo contenido en Ti), que presenta diferente
¡ grado de~ oxidación en la superficie de los granos, y iv) la dirección obtenida para esta3 componente concuerda con la esperada para el periodo Jurásico en esta zona (Van der Voo,
1993).
3 La componente 5, responsable de la mayor parte de la NRiM tras la desimananación de
la componente 5, presenta las siguientes características: i) presenta siempre polaridad
3 normal, u) está relacionda con la presencia de magnetita de menor tamaño de grano que la
¡ responsable de la componente P y tal vez con cierto contenido en Ti , que presenta, al igual
que en el caso de la magnetita asociada a la componente P, diversos grados de oxidación en
3 la superficie de los granos, y iii) su dirección paleomagnética concuerda con una dirección
normal Cretácica en esta zona.
3 El resultado del test de pliegue es neutro para esta región. Sin embargo, teniendo en
cuenta las características de ambas componentes en cuanto a su dirección paleomagnética y
comparándolas, además, con las componentes 5 y P correspondientes a la región de Tosos
3 y Aguilón, puede decirse que la componente P es la componente primaria de la imanación,
de edad correspondiente al Oxfordiense y cuyas variaciones en la polaridad reflejan los
¡ cambios de polaridad del campo magnético terrestre durante el Oxfordiense medio y¡ superior. La componente 5 es interpretada, de igual manera, como una reimanación de edad






3 probablemente asociada al episodio de “rifting” que tuvo lugar durante el Barremiense
Aptiense (Andrieux et al., 1989).
3 Este resultado corrobora los obtenidos para la región de Tosos y Aguilón concernientes
a la extensión geográfica de esta reimanación.
E En la figura 4.3.12 se representan conjuntamente los poíos paleomagnéticos
3 correspondientes a estas dos com¡ionentes, 5 y P en esta región, así como los paleopolos
correspondientes. La rotación entre las componentes 5 y 1’ es, en este caso, de 14.30,
3 resultado equivalente a la rotación entre dichas componentes encontrada en la región














































































































































































3 provenientes del afloramiento PEl (15 testigos recogidos y analizados) no son suficientes
para la elaboración de una columna magnetoestratigráfica, sirviendo en este aspecto3 unicamente para la corroboración de los intervalos de poíaridad a los que pertenecen.
En la figura 4.3.13 se representa la columna magnetoestratigráfica obtenida para la sección
de Moneva (MOl). Todos los intervalos de polaridad, excepto 2 de ellos (uno normal y3 otro invertido en la parte superior de la columna), están representados por más de una
muestra. Sin embargo, es posible correlacionar dichos intervalos representados por tan solo
una muestra, entre las diferentes columnas obtenidas en el resto de las secciones estudiadas.
De la misma manera que sucedía en las columnas determinadas anteriormente los3 valores de declinación e inclinación reflejan las diferentes polaridades del c.m.t.. Sin
3 embargo, también es posible observar, en algunas ocasiones, direcciones intermedias de la
imanación, cercanas a una transición de polaridad que, posiblemente reflejan una dirección3 real del campo durante la transición de polaridad.
Esta sección es la más condensada de todas las estudiadas en este trabajoU (aproximadamente 3 veces más condensada que la sección de Tosos) sin embargo es3 posible identificar, debido a la alta densidad de muestreo, todos los intervalos de polaridad
anteriormente observados en las secciones de Tosos y Aguilón. La característica más
U importante puesta de manifiesto por estos resultados magnetoestratigráficos es,










3 4.4.- Región de Aguatón
u3 Esta región se encuentra situada a 35 Km al norte de Teruel (Fig. 4.4.1), 75 Km al sur
de la región de Tosos y Aguilón y 65 Km al 5W de la región de Moneva.3 En esta zona se ha muestreado solo una sección, de edad comprendida entre el
Oxfordiense medio y superior, denominada ATí.U La litología estudiada corresponde al nivel de oolitos ferruginosos y a la unidad de
3 calizas con esponjas de Yátova, de diferente coloración (gris, gris amarillento o beis
amarillento) correspondientes, al igual que en el resto de las regiones, a un ambiente de3 plataforma somera, encontrándose asimismo, estratificado en serie alternante de calizas y
margas. La base de la sección corresponde a la capa de oolitos ferruginosos de edad3 oxfoidiense (—1 m). Sobre esta capa oolítica se encuentra una zona constituida por capas deU calizas de color beis amarillento, de unos 2.5 m de espesor, seguida por capas grises,
similares a las de la región de Tosos y Aguilón, con un espesor aproximado de 5 m. Por
último aparecen, en aproximadamente 1 m, a techo de la sección, capas de calizas de color
gris amarillento.U En este caso la tasa de sedimentación es intermedia entre las correspondientes a las
regiones anteriores. La longitud de la sección es de 9.3 m y abarca desde la Zona
Transversarium (Oxfordiense medio) hasta la Zona Bimammatum (Oxfordiense superior).3 Se han recogido un total de 69 testigos, lo que corresponde a una densidad de muestreo de
aproximadamente 1 testigo cada 20 cm.
U La tectónica que afecta a esta sección es también de edad Oligocena-Miocena (Pérez












































44.1.- Experimentos de IRM
Se han seleccionado 6 muestras para ser sometidas a la adquisición progresiva (desde O
U T hasta 1.5 T) y desimanación térmica de 3 componentes perpendiculares de la IRM
U (Lowrie, 1990), distribuidas entre los diferentes tipos de litología presentes en el
afloramiento.3 La variación litológica presente en la sección queda reflejada en los resultados
obtenidos en los experimentos de IRM.
3 Tanto en el proceso de adquisición de la IRM como durante la desimanación térmica,
las muestras se comportan de manera que pueden dividirse en dos grupos diferentes, dentro
de cada cual el comportamiento observado es muy uniforme en todas las muestras3 analizadas. En un primer grupo, correspondiente a las calizas de color gris, los resultados
de los experimentos de IRM son similares a los obtenidos en la región de Tosos y Aguilón3 (fig. 4.4.2 a y b). Es decir, se observa una rápida saturación de las muestras, lo que indica
la presencia de minerales de baja coercitividad. En la desimanación térmica se observa la3 presencia prácticamente exclusiva de minerales de Hc<0.12T. La contribución de las fases3 magnéticas de alta (O.4T.cHc<l.5T) y media (0.12TcHc<0.4r coercitividad es
despreciable. La TBm~ de las fases magnéticas de baja coercitividad es 5750C-5800C y
presenta un espectro continuo de temperaturas de desbloqueo con una primera inflexión
entre 3500C y 4500C y una segunda en TBmn=58O0C. Es decir, se tienen 2 fases
U magnéticas diferenciables correspondientes a minerales de baja coercitividad que
corr¿sponden a las fases A y B de magnetita encontradas en las secciones de Tosos y
- Aguilón (los resultados de la NRM, como se verá más adelante, muestran también un
comportamiento similar). La fase A presenta una TBm~ = 4500C mientras que para la fase
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Fig 4.4.2.. Curvas de adquisición y desimanación térmica de 3 componentes, correspondientes
a las diferentes litologías presentes en la sección de A>l?1. (a) y (b) corresponden a muestras de
color gris (muestras sin goetita>. El resto pertenencen a muestras con goetita: (c) y (d) a
muestras de color heis amarillento, (e> y (O a muestras de color gris amarillento (muestras con
3 gran cantidad de goetita). El recuadro pequeño (g) corresponde una ampliación de la muestra
(O, sin la goetita.• representa el módulo de la intensidad de la imanación total, A las fases
magnéticas corespondientes a Hc.cO.12T, O las correspondientes a O.12T.cHc<O.4T y






3 El segundo grupo de muestras está formado por las muestras correspondientes a las
litologías que presentan colores amarillentos (beis amarillento y gris amarillento) y a las
3 muestras con oolitos ferruginosos. A pesar de estas diferencias litológicas entre las
muestras pertenecientes a este grupo (especialmente las muestras que contienen oolitos
U ferruginosos son claramente diferenciables del resto), su comportamiento frente a los3 experimentos de IRM es muy similar, lo que refleja la similitud en la composición
mineralógica de estas muestras.3 Las curvas de adquisición de la IRM (fig 4.4.2 c y e) muestran la presencia de
minerales con diferentes fuerzas coercitivas, de manera que se van imanando3 progresivamente, sin que se alcance la saturación para valores del campo aplicado menores
3 o iguales de 1.5 T. La desimanación térmica de las 3 componentes perpendiculares de la
IRM (fig. 4.4.2 d y O permite diferenciar las diferentes fases magnéticas. Se observa una3 primera fase con TBm~=lOO0C,que no se observaba en el primer grupo de muestras,
correspondiente a un mineral de alta coercitividad (Hc>O.4T), es decir, se trata de goetita y
3 presenta, además, las mismas propiedades que la goetita encontrada en la región de
Moneva y Barranco de la Peñisquera. El origen de la goetita presente en estas muestras
puede ser de muy diversa naturaleza, pudiendo ser, además, como ya se discutió en el3 capítulo anterior, de diferente origen en las muestras que contienen oolitos ferruginosos
que en las muestras que no presentan oolitos. La cantidad de goetita es considerablemente
3 mayor en las muestras que contienen oolitos ferruginosos, así como en las muestras de
color gris amarillento (fig 4.4.2 e y O que aparecen en las capas más jóvenes de la sección,u mientras que las capas de color beis amarillento condenen menor cantidad de dicho mineral
3 (fig 4.4.2 c y d).
Además de esta fase magnética se encuentran de nuevo, perfectamente diferenciables
¡ las fases magnéticas A y B de minerales de baja coercitividad que se encuentran en el






3 También los resultados de la desimanación de la NRM corroboran la equivalencia de
dichas fases con el resto de las secciones.3 La contribución de las fases de coercitividad media (O.12T<Hc<O.4T> es despreciable
• en este caso.
4.4.2.- Comportamiento durante ¡a desimanación
3 1’> Metodología emnleada
3 En líneas generales la metodología es similar a la descritas en los capítulos anteriores
excepto pequeñas diferencias debido a las diferencias en la mineralogía observadas en los3 experimentos de IRM.
Teniendo en cuenta tanto los resultados obtenidos en la IRM para esta región como los
3 obtenidos en la desimanación de la NRM en las demas regiones, ninguna muestra ha sido¡ sometida a la desimanación por campos alternos decrecientes, sino que todas ellas han sido
desimanadas mediante el lavado térmico.3 En primer lugar han sido tratadas una docena de muestras piloto repartidas entre las
diferentes litologías, que han sido calentadas entre 00C y 6000C en pasos sucesivos cada¡ 250C. Los resultados obtenidos indican la presencia de 2 o 3 componentes de la imanación
para las muestras sin y con goetita respectivamente. Estas componentes de la imanación
corresponden, asimismo, a las fases magnéticas A, B y C diferenciables en la desimanación
3 delaIRM.
En base a estos resultados se ha desimanado el resto de las muestras entre 00C y 6000C3 tomando distintos intervalos de temperatura, que oscilaban entre 100C y 1000C
dependiendo del tipo de muestra analizada y del rango de temperatura en el que se estaban
3 desimanando.
¡ Para la muestras que presentan goetita ha sido necesario un tratamiento muy meticuloso






3 determinar la dirección paleomagnética correspondiente a esta componente, ya que dicha
fase magnética presentaba una TBm~ extremadamente baja (7O0C<rB~~clOO0C), asi3 como una superposición, en algunos casos, de una componente viscosa natural (inicial) con
¡ Tnmn del orden de 400C.
A partir de 4500C, de igual manera que en las secciones precedentes, el peso de la
3 componente viscosa de la imanación creada durante el calentamiento de las muestras,
comienza a adquirir una importancia considerable, de forma que ha sido necesario un
¡ especial cuidado en el proceso de desimanación y medición de las muestras a partir de esta
¡ temperatura, similar al descrito en las secciones antenores.
Asimismo se ha medido la susceptibilidad magnética a temperatura ambiente en cada
¡ etapa del lavado ténnico, con objeto de detenninar los cambios minerálógicos que puedan
tener lugar durante este proceso.
E - Las direcciones paleomagnéticas han sido determinadas por el método de análisis de la
componente principal” (Kirschvink, 1980).
2~ Desimanación de la NRM¡
La intensidad de la NRM en esta sección varía entre 0.2 y 5 mA/m.
¡ Durante la desimanación de la NRM pueden distinguirse los dos grupos de muestras
que se encontraron en los experimentos de IRM.
¡ En todas las muestras analizadas se distinguen las mismas componentes 5 y P de la
3 imanación, que han estado hasta ahora presentes en todas las secciones investigadas,
correspondientes también a las fases magnéticas A y B. En las muestras correspondientes al3 segundo grupo diferenciado en los experimentos de IRM, se distingue además una tercera
componente de la imanación asociada a la goetita existente en estas muestras y3 correspondiente, probablemente, a la componente 5’ definida en la sección MOl. En la
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33 <—Fig. 4.4.3.. Diagramas de Zijderverld, sin corrección tecónica y con corrección tectónica,
correspondientes dos muestras sin goetita (a, b y a, b’) y para dos muestras con goetita (c,d y3 c’ d’). Los números indican temperatura en grados centígrados.
3 Esta componente presenta una temperatura de desbloqueo muy baja (—800C) y es aislada a
partir de aproximadamente 400C. El mineral portador de esta componente paleomagnética










¡ Fig 4.4.4.. Diagrarna de Zijderveld correspondiente a la desimanación térmica de una muestra
con oolitos ferruginosos, a> diagrama completo donde se distingue la componente 8’ portadora3 de la mayor parte de la NRM inicial. b) diagrama resultante tras eliminar los primeros pasos






3 esta componente constituye un alto porcentaje de la NRM inicial de las muestras (en
algunos casos de incluso el 99%!, ver fig. 4.4.4), pero incluso en estos casos ha sido3 posible aislar, además de la componente 5, las componentes 5 y P de la imanación,
siempre y cuando el análisis de las muestras fuera lo suficientemente cuidadoso como para
¡ eliminar la componente viscosa de la imanación.
La goetita presenta, en muchas de las muestras que la contienen, una dirección invertida3 de la imanación (Dec= 205.6~, Inc=-41.10, a95=9.10, tabla 4.4.1) que coincide con la¡ dirección inversa de la obtenida para la componente S. En algunas de las muestras que
presentan goetita no es posible aislar esta componente, estas muestras son prescisamente las3 que presentan un color beis amarillento, en las que, ya en los experimentos de 1KM, se3 había detectado un menor contenido de goetita. En estas muestras se obtenienen
direcciones aleatorias en las primeras etapas del lavado térmico, debido probablemente a la
¡ superposición de la componente 5 y de la componente viscosa natural sobre la dirección de
la goetita. En la figura 4.4.5 se representan, en proyección de igual área, las direcciones de1 la imanación correspondientes a esta componente 5’ antes y después de efectuar la3 corrección tectónica.
Las características de las componentes 5 y P son similares a las observadas para las mismas
¡ componentes en las secciones anteriores. La primera componente, componente 5,
correspondiente a la fase A de magnetita es la componente portadora de la mayor parte de3 la intensidad de la NRM. Esta componente se aisla a partir de 2000C y tiene una
comprendida entre 3500C y 4500C. En la figura 4.4.6 está representada la dirección de esta
componente, en proyección de igual área, obtenida para todas las muestras analizadas.
3 Puede observarse que presenta siempre polaridad normal, lo cual pone de manifiesto su
caracter secundario, sin embargo, su dirección paleomagnética (Dec=27.10, Inc=34.20,
U a
95=2.5, tabla 4.4.1) no coincide con la observada para la componente 5 en las secciones
anteriores, sino que está rotada 460 hacia el E con respecto a la región de Tosos y Aguilón,
























































































































































































3 Componente AT1/AG1 ATI/AG2 AT1JAG4 ATI/T03 ATI/PEl ATí/MOI
¡ P 49,1 54 55A 47,6 57A 43.7
S 4.5 56 46 41,7 59,3 41,6
¡ 57 41,2
3 Tabla 4.4.2.- Diferencia en los valores de la declinación de las diferentes componentes de la
¡ imanación en ATí respecto al resto de los afloramientos estudiados.
¡ Peñisquera (tabla 4.4.2). Es decir, teniendo en cuenta el conjunto de los resutados
obtenidos para todas las secciones, esta región presenta una rotación de aproximadamente3 450 hacia el E con respecto a la dirección Cretácica esperada para esta zona (Moreau et al.,
1992, Van der Voo, 1993).
3 Tras haber desimanado la componente 5, aparece la componente P, que presenta una3 TBmOJC que oscila entre 5400C y 5800C y representa, al igual que en las secciones
anteriores, un porcentaje muy pequeño (—10%) de la NRM inicial de las muestras. Esta es3 la componente correspondiente a la fase de magnetita de alta teperatura (fase B)
identificada en los experimentos de IRM. Como se encontré en las restantes secciones, esta3 componente - presenta direcciones de la imanación con polaridad normal e invertida (fig.3 4.4.7).
La dirección media de esta componente (Dec=14.9, Inc=37.0, a
95=5.3, tabla 4.3.1) está3 también rotada hacia el E respecto a las regiones anteriores (510 respecto a. la zona de
Tosos y Aguilón y 46~ respecto a la región de Moneva y barranco de la Peñisquera, tabla3 4.4.2). Es decir, presenta una rotación media de aproximadamente 48.50 con respecto a la
dirección Jurásica esperada para esta zona (Van der Voo, 1993).






3 clasificación B (7=3.20, ~?c=9’60)’lo que corrobora el caracter antipodal de ambas
direcciones medias de la imanación, y pone, además, de manifiesto la correcta3 determinación de la componente P eliminando la posible superposición de cualquier otra¡ componente magnética.
• ComponenteS’






3 Fig 4.4.5.- Proyección de igual área de la dirección de la imanación correspondiente a la
compónente S antes (a) y después (b) de la corrección tectónica.
u
Las direcciones medias obtenidas para las componentes normal e invertida (Fig 4.4.7, tabla
U 4.4.1) pasan el test de inversión (McFadden y McElhinny. 1990), obteniéndose la
clasificación E (7=3.20. ‘Yc9~60)’ lo que corrobora el caracter antipodal de ambas














U Fig 4.4.6.. Proyección de igual área de las direcciones de la imanación correspondientes a la
componente 5 antes (a> y después Ch) de la corrección tectónica.
U determinación de la componente P eliminando la posible superposición de cualquier otra
componente magnética.
Se observa también una diferencia en los valores obtenidos para la inclinación con
respecto a los obtenidos en las diferentes regiones, tanto para la componente 5 como para3 la componente P. Esta diferencia puede tener su origen en diversas causas y será discutida
en el siguiente capítulo.
Susceptibilidad ntwnética


















Fig. 4.2.7.- Proyección de igual área
para las direcciones obtenidas para la3 componente P de ~a imanación, a>
Antes de la corrección tectónica, h)U después de la corrección tectónica y cl
U direcciones medias y circulo deconfianza para las direcciones normal







3 oolitos feauginosos, las cuales presentan valores más altos de este parámetro. El valor
medio de la X es de 294.5 u.S.I. en las capas con oolitos y 42.4 u.S.l. en el resto. En la3 figura 4.4.8 se representa la evolución de la x repecto al nivel estratigráfico para esta










U Fig 4.4.8.- Variación de la susceptibilidad magnética «1 respecto al nivel estratigráfico de las
muestras de la sección AT1. En la columna A se han representado todas las muestras mientras
que en la columna B se han eliminado las muestras que contienen oolitos ferruginosos con el






También en esta sección la x ha sido medida en todos los pasos de la desimanación térmica
a temperatura ambiente, con el fin de controlar los cambios mineralógicos que hayan3 podido ocurrir durante el proceso del calentamiento (fig 4.4.9). Pueden observarse las











Fig 4.4.9.- Comportamiento de la x durante el calentamiento en la desimanación térmica. Los
U símbolos abiertos corresponden a muestras con goetita (círculos: muestra con oolitos
ferruginosos, cuadrados: muestra de color gris amarillento y triángulos: muestras de color beis
U amarillento) y los símbolos cerrados corresponden a muestras de color gris (muestras sin
U goetita).
3 gris (muestras sin goetita) presentan un comportamiento similar al que se observaba en las






partir de este valor de temperatura, hasta alcanzar valores incluso 3 veces mayores que los
iniciales, a 6000C. Este hecho pone de manifiesto la creación de nueva magnetita que,3 como se ha discutido en las secciones anteriores, proviene de la alteración de óxidos o
sulfuros de Fe existentes inicialmente en las muestras. Esta nueva magnetita es laU responsable del comportamiento viscoso que, también en esta sección, presentaron durante
U el calentamiento, todas las muestras analizadas.
El segundo grupo de muestras, compuesto por las muestras que condenen goetita,
presenta un comportamiento similar al ya descrito en las secciones de Moneva y Barranco
de Ja Peflisquera, es decir, el valor de la x se mantiene constante hasta aproximadamente3 3000C. A partir de este valor el valor de la x disminuye de manera que, en las muestras de
3 color gris amarillento o con oolitos ferruginosos (muestras con gran cantidad de goetita),
vuelve a aumentar de nuevo a partir de aproximadamente 5000C, alcanzando su valor
3 mínimo a temperturas alrededor de 4500C. En las muestras que continen menor cantidad de
goetita (muestras de color beis amarillento), se observa la misma pauta de comportamiento.U Sin embargo, debido al menor contenido en goetita, la disminución en el valor de la3 susceptibilidad que tiene lugar entre 3000C y 4000C es considerablemente menor que en las
descritas anteriormente.
El valor final de la ~ en las muestras que contienen mucha goetita es aproximadamente
3 veces mayor que el valor inicial en las que contienen poca goetita, observándose un3 menor incremento de este parámetro, durante el calentamiento, en las muestras queu contienen gran cantidad de dicho mineral.
A partir de todos estos datos puede concluirse que la disminución observada en la x es3 debida a la transformación de la goetita en hematita. Esta disminución de la x se observa
tan solo en las muestras que contienen goetita, siendo además más acusado en las muestras3 que condenen gran cantidad de este mineral, por lo que puede decirse entonces que dicha






que se suponía en la región de Moneva y Barranco de la Peñisquera, en la que todas las
muestras presentaban este comportamiento ya que todas ellas contenían goetita.3 El posterior aumento de la x es debido a la creación de la nueva magnetita responsable
de la componente viscosa de la imanación.U Las cunas observadas para las muestras que contienen goetita presentan entonces, a
3 partir de 3000C, un solapamiento de ambos efectos de disminución y aumento de la x de
manera que la curva corresponde a la suma de ambos, reflejando tan solo cual de los dos3 efectos es predominante, sin que sea posible determinar entonces, a partir de dichas cunas,
u ninguna estimación cuantitativa de cualquiera de los dos fenómenos.
4~ Viscosidad maenética
u
Como se vio ya en los afloramientos anteriores, el comportamiento viscoso de las
muestras constituye una de las características más relevantes del comportamiento de las
mismas durante el proceso de desimanación térmica.
3 Este fenómeno es debido a la creación de magnetita durante el calentamiento, puesto
3 de manifiesto en el análisis de la susceptibilidad magnética de las muestras sin goetita. Esta
nueva magnetita, proviene, como ya ha sido discutido, de la alteración de óxidos y sulfuros
3 de Fe presentes inicialmente en las muestras estudiadas y presenta, al igual que en todos los
casos anteriores, un comportamiento superparamagnético a temperatura ambiente.3 Para la medida y eliminación de la componete viscosa de la imanación se ha utilizado,u también en este caso, el programa “visualización de la imanación” (L.évequ6, 1992). Los
resultados se muestran en la figura 4.4.10 donde se representa el comportamiento viscoso
de las muestras frente a la tempertura durante todo el proceso del lavado térmico. Desde el
inicio del tratamiento existe una contribución de la componente viscosa de la imanación.
U Sin embargo ésta no es importante para temperaturas menores de 3500C. A partir de esta





como se observa en la evolución de la susceptibilidad magnética, de manera que aumenta
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Fig 4.4.10.- Comportamiento de la componente viscosa de la imanación durante el lavado
3 térmico, expresado en función del porcentaje de la componente máxima inicial de la intensidad
de la imanación desde el momento en el que la muestra es introducida en el magnetómetroU hasta que se efectúa la medida (Lévéque, 1992).
El tiempo necesario para la eliminación d¿ la componente viscosa ha sido similar al
3 empleado en los afloramientos anteriores, es decir, ha sido necesario mantener las muestras
en ausencia de campo magnético durante un tiempo comprendido entre 1 y 10 minutos para
U hacer desparecer dicha componente viscosa. Como ya se comentó anteriormente, estau componente nunca se elimina completamente debido a que la temperatura en el interior del






U medida) es ligeramente menor que la temperatura ambiente por lo que se bloquea el
momento magnético de algunas partículas. Sin embargo, el resultado positivo del test de
3 inversión confirma, también en este caso, que dicha componente viscosa ha sido
3 suficientemente eliminada, ya que el caracter antipodal de las direcciones normal e
invertida de la componente primaria de la imanación indica que no existe ninguna3 superposición considerable de cualquier otra componente magnética.
El comportamiento viscoso es similar al que se observaba en la región Moneva y
U Barranco de la Peñisquera, aunque puede decirse que, en esta sección, se observa unau contribución ligeramente mayor de la componente viscosa que la observada en la región
anterior, la diferencia observada es, sin embargo, muy pequeña. No existen datos para la3 comparación de este fenómeno en esta zona con el observado en la región de Tosos y
Aguilón, ya que para aquellas secciones no se dispone de ninguna medida cuantitativa de
3 este comportamiento.
3 4.4.3.- Discusión de los resultados
U 1’> Resultados paleoma~néticos
U En esta sección puede diferenciarse la presencia de 3 componentes distintos de la
imanación.u En primer lugar se diferencia una componete 5’ (flg. 4.4.5) relacionada con la presencia
u de la goetita detectada en los experimentos de IRM. Esta componente presenta una
tempertura de desbloqueo siempre inferior a 1000C pero con una dirección coherente en
U todas las muestras en las que se distingue. La dirección obtenida para esta componente
antes de la corrección tectónica (Dec=61.40, Inc=-60.20, a
95=22.7
0, tabla 4.4.1) indicaU claramente que no se trata del campo actual y su dirección media tras la corrección
U tectónica presenta polaridad invertida con una rotación de 25.60 hacia el E, coincidiendo
U 165
U
U - con la rotación que presenta en esta sección la componente 5 de la imanación. En la figura
4.4.11 se representa la proyección de igual área de esta componente junto con las de 5 y P.










3 Fig 4.4.11.. (a) Direcciones medias de la imanación de las 3 componentes (5’, 5 y P) de la
manación y círculos de confianza (a95> correspondientes. En (b) se representan las tres
U componetes conjuntamente en el hemisferio N.
U La componente 5 (fig. 4.4.6) representa la mayor parte de la NRM inicial en las
3 muestras que no condenen goedta o que contienen poca goetita, y la mayor parte de la
NRM. después de calentar a 100
0C, en las muestras con gran cantidad de dicho mineral.3 Las características de esta componente son: i) Presenta siempre polaridad normal, u) estáu relacionada con la presencia de magnetita de pequeño tamaño de. grano o determinado






3 tectónica que es claramente diferente del c.m.t. actual, y iv) su dirección paleomagnética
(después de la corrección tectónica) presenta una rotación de 27.10 hacia el E.
U La componente 1’ de la imanación (fig. 4.4.7) representa, al igual que en las secciones
u anteriores un porcentaje muy pequeño de la NRM inicial. Las características de estacomponente, muy similares a las de las regiones anteriores, son las siguientes: i) presenta
U alternativamente polaridad normal e invertida, las direcciones normal e invertida son
antipodales obteniéndose una clasificación positiva (B) del test de inversión. iii) está-
U relacionada con la presencia de magnetita pura o con muy poco contenido en Ti, y iv)
presenta una dirección de la imanación rotada 14.90 hacia el E. En la tabla 4.4.3 se detallan
las direcciones de los paleopolos obtenidas para las tres componentes de la imanación.
U ______________________________
¡ PIaf Plong
3 Componente P 67.6 140 5,2
ComponenteS 58,5 123.8 2,3
U ComDonenteS 64.5 119.2 8.5
U Tabla 4.4.3.- Latitud y longitud de los polos paleomagnéticos y valor del círculo de confianza3 (a95) para las tres componetes de la imanación.
U En esta región no se dispone de datos para la realización de un test del pliegue. Sin
embargo, la diferencia angular entre las componetes 5 y P de la imanación (figs. 4.4.11 y
U 4.4.12) es de 12.20, la cual es equivalente a las encontradas en las regiones de Tosos y
Aguilón y Moneva y Barranco de la Peñisquera (160 y 14.30 respectivamente). Si se
E comparan además las carácterísticas (tanto concernientes a la mineralogía como a lau polaridad de la imanación) de las componentes 5 y P en esta sección con las componentes






3 las de la región de Tosos y Aguilón), puede concluirse que la componente P constituye la
componente primaria de la imanación mientras que la componente 5 representa una
3 reimanación adquirida tras una rotación de la península Ibérica de 12.2v desde la época de
formación de las rocas (Oxfordiense medio y superior), es decir, ha sido adquiridaU
coetáneamente con la componente 5 correspondiente al resto de las regiones estudiadas. LaU componente 5 en ATí constituye. por lo tanto, una reimanación de edad Cretácica, o, al








3 Fig 4.4.12.. Paleopolos correspondientes a las componentes S (cuadrados> y P (círculos) de la
imanación en la sección ATí.
U
Este resultado implica la asunción de una rotación de este afloramiento con respecto a3 un eje vertical (o cercano a la vertical), lo cual constituye la evidencia de que no todo el
Sistema Ibérico puede ser considerado como perteneciente al dominio de Iberia Estable,






3 paleomagnéticos en rocas de la misma y diferentes edades en esta y otras zonas del Sistema
Ibérico para determinar la extensión de dicha rotación, ya que podría tratarse también de un
3 fenómeno de caracter muy local dentro de la Cordillera. Algunos estudios recientes (Calvo.
1993) demuestran que esta zona de la Cordillera ha sufrido una tectónica muy activa.3 No existen datos suficientes para la datación de dicha rotación, con los datos de los que
U - se dispone en este trabajo es posible afirmar, tan sólo, que dicha rotación ha tenido lugar
con posterioridad a la adquisición de la componente 5, es decir después del Cretécico3 inferior, ya que esta componente se encuentra afectada por la rotación. Sin embargo,
teniendo en cuenta la dirección del plegamiento que afecta a la sección estudiada, coherente
3 con los plegamientos en esta región y con la dirección principal de plegamientos del
¡ Sistema Ibérico, puede decirse que dicha rotación es, probablemente, anterior al







3 Fig. 4.4.13.- Direcciones de la imana-
ción de la componente S’ y círculos
U de confianza (a95) correspondientes






U En la tabla 4.4.2 se representa la rotación en las componentes de la imanación en este
afloramiento respecto al resto de los afloramientos estudiados. La dirección media obtenida3 para la componente 5’ en las regiones de Aguatón y Moneva y Barranco de la Peñisquera,
presenta también una rotación relativa del mismo orden de magnitud que las componetes 5
y P (fig 4.4.13), lo cual sugiere que también las componentes asociadas a la goetita en3 ambas regiones son coetáneas, estando también afectada por una rotación respecto a un eje
vertical, la correspondiente a la sección ATí.
2~Resultados ma2netoestratiuráflcos
U También en la región de Aguatón ha sido posible la elaboración de una columna
3 magnetoestratigráfica a partir de las direcciones de la imanación obtenidas para la
componente primaria (P) de la imanación (Fig. 4.4.14).3 De igual manera que sucedía en las columnas determinadas en el resto de las regiones,
los intervalos de polaridad normal e invertida quedan determinados por las direcciones deE la imanación, observándose, en algunas ocasiones, direcciones “intermedias” del c.m.t.
3 durante la inversión de polaridad.
Es posible correlacionar dicha columna con las columnas magnetoestratigráficas
3 obtenidas en el resto de las secciones estudiadas lo que corrobora de nuevo el caracter
primario de la componente P de la imanación.
U En esta sección el estudio bioestratigráfico no es tan detallado como en las secciones
3 anteriores, por lo que la correlación con el resto de las secciones se determinará a partir de
la combinación de los datos paleontológicos y magnetoestratigráficos.3 La característica más relevante, al igual que en el resto de las secciones estudiadas, es la
gran frecuencia de cambios de polaridad observada durante todo el periodo investigado,
U frecuencia que aumenta para las capas más jóvenes de la sección. Existen, también en esta3 sección algunos intervalos de polaridad representados por tan solo una muestra, que pueden

























































































































































¡ 5.- DISCUSION DE LOS RESULTADOS
¡
3 Se han estudiado en total ‘7 afloramientos distribuidos en tres zonas diferentes
dentro del Sistema Ibérico (Fig 5.1). En cada uno de los afloramientos se ha3 desarrollado una investigación conjunta de magnetoestratigrafía, paleomagnetismo y








3 Fig. 5.1.- Situación de los afloramientos estudiados en el Sistema Ibérico.
Los resultados magnetoestratigráficos obtenidos se basan en los resultados del3 estudio paleomagnético, el ‘cual permite distinguir las diferentes componentes de la
imanación y determinar las direcciones correspondientes. La interpretación de estos
¡ resultados permite discernir si existe o no y cual es la componente primaria de la
imanación. Las direcciones de esta componete primaria de la imanación constituyen los





3 En todos los estudios magnetoestratigráficos la correcta interpretación de los
resultados paleomagnéticos es, a menudo, imposible sin un estudio de magnetismo de3 rocas complementario, que permita marcar las pautas a seguir en el tratamiento de las
¡ muestras. El tratamiento en el laboratorio de las muestras de rocas, afecta a los
minerales magnéticos presentes en ellas de manera que es necesario un conocimiento3 adecuado de los procesos que puedan tener lugar durante el tratamiento de los
especímenes, con el fin de interpretar correctamente los datos obtenidos. En muchas
3 ocasiones la interpretación de los datos paleomagnéticos en ausencia de un estudio
apropiado de la mineralogía es extremadamente difícil, en ocasiones imposible, eU
incluso puede conducir ainterpretaciones erroneas.3 En este trabajo ha sido imprescindible, para la correcta interpretación de los datos
paleomagnéticos, el desarrollo de un análisis en profundidad de magnetismo de rocas.3 En el capítulo anterior se han presentado los resultados correspondientes a todas las
secciones estudiadas considerando 3 unidades diferentes: 1) región de Tosos y Aguilón,3 2) región de Moneva y Barranco de la Peñisquera y 3) región de Aguatón. El número de
3 afloramientos estudiados es diferente en cada una de las zonas (4, 2 y 1 sitio
respectivamente).3 La principal característica de este estudio es la gran homogeneidad de los resultados
obtenidos.u
u 5.1.- Resultados de magnetismo de rocas
La existencia de alteraciones en la composición química de las muestras durante el
3 tratamiento de las mismas ha hecho imprescindible un estudio en profundidad de la
¡ composición de minerales magnéticos presentes en estas rocas. Estas alteraciones







3 El objetivo de este estudio de la mineralogía magnética por lo tanto no ha sido otro
que la obtención de resultados que permitieran definir el tratamiento paleomagnético
E adecuado.
3 5.1.1.- Minerales magnéticos
3 Para la determinación de los diferentes minerales magnéticos presentes en las
muestras analizadas, los experimentos llevados a cabo han sido la adquisición y
U desimanación térmica de 3 componentes perpendiculares de la IRM (Lowrie, 1990),u medida de la susceptibilidad magnética durante el calentamiento y medida de la
componete viscosa de la imanación creada durante el calentamiento3 Los resultados de los experimentos de IRM permiten diferenciar 3 tipos de muestras
(Fig 5.2):¡ a) muestras que contienen solo minerales de baja coercitividad.
Estas muestras presentan tan solo dos componentes de la imanación (5 y P) y están
presentes en los afloramientos: AOl, A02, AG4, T03 y ATí.3 Esta componente de baja coercitividad se ha interpretado como magnetita. Las
curvas de desimanación de la IRM para estas muestras presentan dos inflexiones que3 corresponden a temperaturas de desbloqueo máximas, de aproximadamente 4500(2 y
5800(2. Estas fases magnéticas se han observado también en el análisis de la NRM.E Estos resultados sugieren la coexistencia de dos generaciones de magnetita con
U diferentes temperaturas de desbloqueo, es decir, diferenciables por su distinto tamaño
de grano Si/o diferente contenido en titanio.
3 Existen antecedentes de la presencia de dos generaciones de magnetita en calizas,
Lowrie y Heller (1982) encuentran también dos generaciones de dicho mineral conU TBmn de 4200C y 5400(2 , también Villalain et al. (1994) encuentran magnetita con3 TBmn= 4500(2 en rocas de las Cordilleras Béticas.






















Fig 8.2.- Curvas de adquisición y desimanación térmica de 3 componentes de IRM
U correspondientes a los tres tipos de mineralogía presentes en lás muestras analizadas. a)
U Muestras con magnetita de baja coercitividad, b> muestras con goetita y magnetita con
diferentes rangos de fuerzas coercitivas y c) Muestras con goetita y magnetita de baja3 coercitividad.. representa el módulo de la intensidad de la imanación total, A las fases
magnéticas correspondientes a HccO.12T, O las correspondientes a O.12T<Hc.cO.4T y El






3 En los experimentos de IRM se observa la presencia de minerales correspondientes
a los tres rangos de coercitividad. En la desimanación térmica de la IRM se observa unaU primera calda de la intensidad de la imanación de los minerales de alta coercitividad aU 1000(2 indicando la presencia de goetita en estas muestras. A partir de esta temperatura
la contribución de los minerales de alta, media y baja coercitividad es equitativa,3 observándose dos inflexiones en las tres curvas de la desimanación de la IRM a
aproximadamente 4500(2 y 5800(2, correspondientes a dos distintas fases mineralógicas.
U En la desimanación térmica de la NRM se observan también dos componentes de lau imanación que, por sus temperaturas de desbloqueo, se identifican con estas dos fases
mineralógicas. Aparece además una tercera componente de la imanación asociada a la
3 presencia de goetita. Esta mineralogía - se encuentra presente en todas las muestras
correspondientes a los afloramientos MOl y PEI. Los tres rangos de fuerzas coercitivas
3 distinguibles en los diagramas de desimanación de las tres componentes de la IRM se
han interpretado como magnetita con diferente grado de oxidación superficial de losU granos (ver discusión en apdo. 4.2.1). Si bien existen numerosos argumentos para esta
3 interpretación son, sin embargo, necesarios más estudios de magnetismo de rocas para
determinar con certeza cual es el mineral responsable de la componente de alta3 coercitividad y alta temperatura de desbloqueo observada.
Las diferentes temperaturas de desbloqueo son debidas también a la diferencia de
U tamaños de grano y/o de contenido en titanio, dando lugar a las dos inflexiones3 mencionadas.
c) muestras con goetita
U Estas muestras presentan 3 componentes de la imanación (5’, 5 y P) y están
presentes en los afloramientos PEl, MOl y ATí. Presentan siempre, además de laU goetita, magnetita bien de baja coercitividad (como ocurre en ATí) o bien de diferentes
3 rangos de coercitividad (en PEl y MOl), que presenta las mismas características que las
descritas en los apanados a y b. Estas muestras con goetita presentan 3 componentes
3 diferentes de la imanación: 5’ asociada a la goetita y las mismas componentes que en los




3 El origen de esta goetita puede ser de muy diversa naturaleza, Heller (1978)
encuentra dos clases de goetita en calizas de edad Jurásica del sur de Alemania, un
U primer tipo proveniente de la alteración de la pirita pre-existente en las muestras, y un
segundo grupo cuyo ongen se encuentra, probablemente, en la precipitación que puede
U tener lugar bajo ciertas condiciones redox, de este mineral magnético a partir de3 soluciones ferrosas.
En este estudio pueden distinguirse dos grupos de muestras que contienen goetita,
3 constituidos por las muestras con y sin oolitos ferruginosos, en los que la goetita podría
tener, probablemente, diferentes orígenes. Aunque el origen de los oolitos constituye3 aún un tema de debate, los oolitos ferruginosos presentes en estas muestras son de3 carácter probablemente sinsedimentario (Meléndez, com. pers.) y son siempre (en las
muestras estudiadas) portadores de goetita, por lo que, al menos la goetita asociada a la
U presencia de oolitos ferruginosos, podría ser original en las muestras (si bien su
imanación puede ser, obviamente, de origen post-sedimentario). El origen de la goetita3 presente en las capas que no contienen oolitos ferruginosos podría estar en la alteración
de la pirita (Heller, 1978) hipotéticamente preexistente en las muestras, mineral que
constituiría también el origen de la magnetita de grano fino creada durante el3 calentamiento y responsable del comportamiento viscoso de la imanación. La presencia
de pirita en estas muestras es posible, como ya ha sido discutido anteriormente (apdo.U 4.1.2-3), teniendo en cuenta el ambiente reductor en el que se formaron los sedimentos
estudiados, además del hecho de que han sido encontrados fragmentos de este mineral
en los alrededores de los afloramientos.3 Puede concluirse entonces que se han diferenciado, a partir de los experimentos de
IRM, 3 fases magnéticas teniendo en cuenta sus diferentes temperturas de desbloqueo:3 una primera fase con TB~,~=lOO0(2asociada a la presencia de goetita, y dos fases que








5.1.2.- Susceptibilidad y viscosidad magnéticas
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Fig 5.3..- Evolución de la susceptibilidad magnética (x) con la temperatura durante la
3 desimanación térmica de las muestras. Los símbolos cenados corresponden a muestras sin
goetita y los símbolos abiertos a muestras con goetita (los círculos abiertos corresponden a3 muestras con oolitos ferruginosos). Nótese que la x está normalizada con respecto a su
valor máximo, correspondiente a la máxima temperatura, por lo que los valores relativosU iniciales (a 2000) no representan las diferencias reales en el valor de la x entre unas y
3 otras muestras.
3 Durante el calentamiento de las muestras que no contienen goetita se observa, a partir




3 de un nuevo mineral de alta susceptibilidad magnética. Asociada a la aparición de dicho
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3 Fig.5.4..Contribución de la componente viscosa de la imanación (expresada en función del
porcentaje de la componente máxima inicial> a la NRM durante el calentamiento. Los
U círculos cerrados corresponden a muestras de ATí y los abiertos a muestras de MOl y
u PE 1.
3 fenómenos se deduce que el mineral creado es magnetita de grano muy fino de manera
que presenta propiedades superparamagnéticas a temperatura ambiente. Esta magnetita3 puede provenir bien de la alteración de oxidos de hierro (Lowrie y Heller, 1982) o de la
pirita (van Velzen y Zijderveld, 1992) existentes inicialmente en las muestras. En el
primer caso, es decir, suponiendo que el origen de esta nueva magnetita fuera la3 alteración de óxidos de Fe, esto indicaría que es probablemente la magnetita






3 aproximadamente a la temperatura en la que es eliminada la mayor parte de la
imanación correspondiente a la componente 5, la temperatura a la cual la componente3 viscosa y-la susceptibilidad magnética comienzan a aumentar (Figs. 5.3 y 5.4). En elu segundo caso, considerando que esta magnetita proviene de la alteración de la pirita
pre-existente en las muestras, la existencia de dicho mineral constituiría entonces3 también la explicación de la presencia de goetita en algunas de las muestras analizadas.
La evolución del comportamiento viscoso de las muestras es independiente de la
U presencia o ausencia de goetita, mientras que la evolución en la susceptibilidad se veu afectada por dicho mineral ya que, a partir de 3000(2, la goetita comienza a
transformarse en hematita, provocando una disminución en la x que se superpone al3 aumento creado por la aparición de la componente viscosa. De esta manera la forma de
las curvas y,/T en las muestras con goetita presenta un mínimo entre 400 y 4500(2 cuyaU amplitud depende de la cantidad de goetita presente en las muestras.
u (2abe sefialar, por último, respecto al comportamiento de la x frente al nivelestratigráfico que, aunque es posible observar ciertas similitudes entre todas las
U secciones investigadas (valores crecientes, en general,. para las capas más altas y
valores máximos en la muestas con oolitos ferruginosos), no es posible establecer una
U relación unívoca que permita correlacionar los diferentes niveles entre unas y otras
secciones en función de la evolución de este parámetro.
U 5.2. Resultados paleomagnéticos
u
5 2.1.- Desimanación de la NRMu
El comportamiento durante la desimanación térmica de la NRiM en todas las
U muestras analizadas, independientemente de la región o afloramiento al que pertenecen,
muestra una gran uniformidad, existiendo menos diferencias incluso que las observadas

























Aparecen, en todas las muestras analizadas, dos componentes (5 y P) de la
imanación perfectamente diferenciables del campo magnético actual, que presentan
diferentes características. En algunas de las muestras aparece una tercera componente
de la imanación (componente 5’), también diferenciable del campo magnético actual y
que está asociada a la presencia de goetita. Esta componente 5 aparece, por lo tanto, tan
sólo en aquellas muestras que contiene este mineral.







66 345,5 55.8 51.4 2,5
20 164.4 -48,2 6k 13,8
10 327.8 57.2 53.1 6.7
3 148,6 -69,4 104,1 12.1
76 343,2 56,1 48 2A





69 27,1 34,2 46k 2.5









118 345A 47 47,1 2,1
35 342.1 57 Q7A 2,5
74 331.1 41 24,5 3,9
41 341.1 34 54 3
268 340,9 45 31 1,7
Tabla 8.1.- Direcciones de la imanación de las componentes S y 5’ para ¿ada afloramiento y
cada región del Sistema Ibérico después de la corrección tectónica. En ATí se muestra
también el valor corregido por la rotación de 800 que afecta a esta sección.
u
U
3 Estas tres componentes de la imanación son perfectamente diferenciables entre si en
la desinianción térmica ya que presentan rangos distintos de temperaturas de
U desbloqueo.3 La componente S’ se aisla, en general, a partir de 40Ó(2~60o(2 y presenta, en todas las
ocasiones TBw~=I0O0(2.Está asociada a la presencia de goetita y presenta una
U dirección invertida de la imanación que coincide con la inversa de la dirección obtenida
para la componente 5 (tabla 5.1).
U La componente 5 es la portadora de la mayor parte de la NRM en casi todas las
ocasiones (excepto en algunas de las muestras que contienen goetita). Esta componenteU
se aisla, en general, a partir de 2000(2 y está asociada a la presencia de magnetita o3 titanomagnetita con una TB~~=3500(2-4SOT. El resultado del test del pliegue, cuando
existe, es positivo, lo que indica que la edad de esta componte es pre-3 Oligocena/Miocena. Su dirección paleomagnética presenta siempre polaridad normal
U con una dirección de la imanación rotada hacia el W, que corresponde con la esperadapara el periodo (2retácico en el Sistema Ibérico, en todos los afloramientos exce to en
U ATí, en este afloramiento esta componente presenta una dirección de la imanación
rotada hacia el E (tabla 5.1).
U La componente 5 constituye, por tanto, una reimanación de edad Cretácica que
afecta todas las regiones del Sistema Ibérico estudiadas en este trabajo.3 Tras desimanar esta componente 5 aparece la componente P, que representa tan solo un
U pequeño porcentaje de la NRM inicial pero que presenta una dirección muy consistente
si se elimina la componente viscosa de la imanación. El mineral responsable de esta3 componente paleomagnética es magnetita con una T~~,jS4O-S8O0(2. También en el
caso en el que existe un test del pliegue concluyente (región de Tosos y Aguilón), éste
3 presenta un resultado positivo para la componente P, indicando un origen pre-
U Oligoceno/Mioceno de esta componente magnética. La dirección de esta componente
corresponde a la dirección esperada para el periodo Jurásico en esta zona, rotada haciaU el W en todos los afloramientos excepto en ATí, en el que la rotación es de dirección E



































40 329 46.7 172 5k
30 154,6 -50k 9 903
70 331,2 48,3 12A 5
5 330A 55,9 17.2 19
8 131,3 -42.3 12,1 16,6
13 317,5 48 12,5 12,2
45 329,1 47,7 17,3 5,3
38 149 -49,2 9 8,2






26 12,5 37.1 21,1 62
43 196,5 -36.8 8.7 7,8



















64 323,8 41,7 15.5 4,7
54 152.5 -38.8 6 8k
118 327k 40,5 89 4k
23 327,3 47,5 329 SA
12 151 -51,8 9,6 15,5
35 325.8 50,4 10.7 7,8
33 325,1 41,8 35k 4,2
41 137,1 -38 5,8 10.2
74 3209 39,9 9.2 5,8
19 325.5 39 50 4.8
22 134,7 -29,2 16,8 7,8
41 319,5 34 21,3 49
139 3249 42.3 22A 2.6
129 143k -38 6.6 5,2
268 324,1 40,6 9.9 2,9
Tabla 5.2.- Direcciones de la imanación de la componente P en cada afloramiento y cada
zona estudiadas después de la corrección tectónica. En AT1 se muestra también el valor
corregido por la rotación de 500 que afecta a este afloramiento.
u
U
3 5.2). El resultado del test de inversión (McFadden y McElhinny, 1990) obtenido para
las direcciones normal e invertida de esta componente es positivo con clasificación B en3 cada una de las regiones estudiadas y con clasificación A (y=2.7~, Yc4’30) para las
direcciones medias obtenidas a partir de todas las regiones conjuntamente (tabla, 5.3),
U este resultado muestra que el volumen de datos disponible en todo el Sistema Ibérico es
suficiente para eliminar perfectamente todo tipo de posibles errores o de cualquier
superposición de cualquier otra componente magnética de caracter viscoso o no.3 Todos estos resultados indican que la componente P constituye la componente
primaria de la imanación, adquirida por lo tanto, en la ¿poca de formación de las rocas3 (Oxfordiense medio y superior).
u _______________________________
componente Doc Inc K a95
3 P (Normal) 325A 42,8 20,4. 2.2
U P (Invertida) 145,1 -40.1 7,2 39Media (N+I) 325.3 41.5 10,7 2.2
U 5 323.8 42.7 126,2 5.4
3 5’ 159,5 -47 9.2 8
3 Tabla 5.3.- Direcciones medias de la imanación de las 3 componentes (P, 5 y 5’) para todo el
área’del Sistema Ibérico investigada.
3 En la figura 5.5 están representadas, en proyección de igual área, las direcciones
obtenidas para cada componre en todos los afloramientos conjuntamente, mientras que3 en la tabla 5.3 se muestran las direcciones medias de las tres compontes de la imanación
obtenidas para toda el área estudiada.U La diferencia en las inclinaciones observada entre los diferentes afloramientos puede ser
debidá a diversas causas. Debe descartarse la posibilidad de errores en la inclinación














































































3 proceso de compactación (Blow y Hamilton, 1978; Anson y Kodama, 1987; (2elaya y
(2lement, 1988), debido a que esto implicaría menores diferencias entre las direcciones3 de la componente 5 que en las de la componete P, exactamente lo contrario de lo que
ocurre. Esta diferencia refleja, por lo tanto, rotaciones en torno a ejes horizontales, es
decir, estaría causada hipotéticamente por pequeños errores en la estimación de la
corrección tectónica.
Teniendo en cuenta las direcciones obtenidas para las componentes 5 y P de la
imanación, puede observarse que la rotación relativa entre ambas componentes
constituye una característica común en todos los afloramientos estudiados. Esta rotación
es de 16.8~ en la región de Tosos y Aguilón, 14.10 en la región de Moneva y Barranco3 de la Peñisquera y 12.20 en la región de Aguatón. La presencia de diferentes
componentes de la imanación, de características similares en todos los afloramientos del3 Sistema Ibérico, permite la datación de las mismas sin necesidad de un test de pliegue
para cada una de las secciones estudiadas.3 Si se comparan los resultados obtenidos en la región de Aguatón con el resto de las3 secciones puede observarse que la diferencia existente entre esta región y el resto de las
zonas investigadas afecta únicamente a las direcciones de la imanación. Es decir, se
3 tienen las mismas características mineralógicas, un comportamento similar durante la
desinianación para ambas componentes (incluyendo las características concernientes a3 la polaridad de las diferentes componentes), y una diferencia angular relativa
3 equivalente entre las componentes 5 y P. Esto indica que las componentes 5 y P
obtenidas en la región de Aguatón son coetánea’s a las componentes 5 y P presentes en3 el resto de las regiones.
Este resultado implica:3 a) La región de Aguatón ha sufrido una rotación respecto a un eje vertical o cercano
a la vertical con respecto al resto de las regiones estudiadas, de forma que las
direcciones de las imanaciones obtenidas en ATí se encuentran rotadas en sentido3 horario respecto a las correspondientes al resto de los afloramientos estudiados.





3 respecto al resto de los afloramientos (tabla 4.3.3) puede estimarse un valor de
aproximadamente 5Q0 para esta rotación. Este ha sido el valor considerado a la hora de
3 corregir los datos de dicha sección para determinar los resultados conjuntos
concernientes a toda el áreaestudiada.
b) La región de Aguatón se encuentra también afectada por la reiimanación3 Cretácica ya que tanto la componente 5 como la componente 5’ de la imanación
corresponden a direcciones cretácicas de la imanación, una vez corregido su valor del3 efecto de esta rotación.
3 52.2 Reimanaciones
3 De todos los resultados obtenidos se deduce la presencia de dos diferentes
componentes secundarias de la imanación: una de caracter global, presente en todos los3 afloramientos, a la que hemos denominado componente 5, y otra que aparece tan solo
en determinados afloramientos y muestras y a la que hemos denominado componente
5’. Como ya se ha discutido anteriormente, estas componentes de la imanación están
3 asociadas a la presencia de magnetita (componente 5) y goetita (componente 5’).
La componente 5 presenta siempre polaridad normal. De todos los resultados
U obtenidos para esta componente (fig 5.5) puede derivarse una dirección media:u Dec=340.5, Inc=45.2, a95=1.4 (tabla 5.3).
Esta componente de la imanación ha sido interpretada como una reimanación que,3 por la dirección paleomagnética que presenta y el resultado positivo del test del pliegue,
es considerada de edad Cretácica. Esta reimanación afecta a todos los afloramientos3 estudiados.
Esta reimanación fue encontrada ya por Moreau et al. (1992) en la región del3 Maestrazgo. Estos autores consideran que esta reimanación está ligada al evento
3 térmico asociado al episodio de rifting, que tuvo lugar en el Cretícico inferior,
probablemente en una época cercana al Barremiense (Andrieux et al., 1989). Dichos
U autores consideran también que la reimanación afecta tan solo levemente a las partes




U tres regiones estudiadas aquí han sido también reimanadas. La direccion que Moreau et
al. (1992) obtienen para el Barremiense-Aptiense (Dec=345.70, Inc—44.40, %5=6.90)3 coincide con la dirección media que se obtiene en este trabajo para la componente 5
(Dec=340.5, Inc=45.2, a
95=l.4). Puede considerarse por lo tanto que se trata del mismo
1 fenómeno de reimanación (en el Cretácico inferior), que afectaría, por lo tanto, a todo el







U Fig 5.6.. Proyección de igual área de las direcciones medias de las tres componentes de la
imanación: P (cuadrados), S (círculos) y 5 (triángulos>. En (b) la componente 5 está
U proyectada en el hemisferio N para ilustrar su equivalencia con la dirección invertida de la
U . componente 5.
3 En la tabla 5.4 se detallan las direcciones de los poíos paleomagnéticos obtenidas para
las diferentes componentes de la imanación encontradas en este estudio junto con las
U obtenidas por otros autores desde el Jurásico medio hasta el Cretácico superior. Puede
concluirse. entonces que la componente 5 constituye una reimanación de edadU































































































































































































































































































































U Heller (1978) estudió rocas de edad Oxfordiense del sur de Alemania que
presentaban sistemáticamente polaridad normal. En la época en la que se llevó a cabo
U este estudio, el Oxfordiense era aún considerado como un periodo comprendido dentro
U de la JQZ, por lo que esta imanación fue considerada la componente primaria a la vezque un argumento a favor de la existencia de esta JQZ. Es obvio que la que fue entoncesU considerada como imanación primaria constituía una reimanación de polaridad normal.
La posible conexión entre esta reimanación y la encontrada en el Sistema Ibérico3 constituye un motivo interesante de futuras investigaciones.
Los estudios anteriores concernientes al Oxfordiense medio y superior en el Sistema
U Ibérico (Steiner et al., 1985) consideran que esta componente de baja temperatura
U constituye una reimanación actual. Esto es debido a que los datos que estos autores
estudian corresponden a los afloramientos de Aguilón, donde esta componente presenta
U una dirección muy cercana al campo actual antes de la corrección tectónica. La
posibilidad de realizar un test del pliegue en este trabajo ha supuesto la clave paraU determinar la existencia de esta importante reimanación.
3 Por otra parte, en algunos de los afloramientos estudiados aparece una nueva
componente: la componte 5’ de la imanación, cuyo mineral portador es la goetita. Esta
U componente presenta en todos los casos una dirección invertida de la imanación lo cual
descarta la posibilidad de que se trate de una reimanación de edad actual.U La goetita es un mineral magnético generalmente despreciado en la interpretación
U de los estudios paleomagnéticos debido a su baja temperatura de desbloqueo máxima,su generalmente débil intensidad de la imanación y su común relación con procesos de
U intemperización. Sin embargo cada vez más estudios muestran que este mineral puede
ser portador de componentes de la imanacion de caracter muy estable (Heller, 1978;
U Gehring y Heller, 1989; Gehring at al., 1991, Dekkers y Rochette, 1992). El origen deU la imanación presente en la goetita es, en general, de caracter químico (Dekkers y
Rochette, 1992).3 La dispersión de los datos que aparece en la región de Moneva y Barranco de la





3 posibilidad de una reimanación correspondiente a una época reciente de polaridad
invertida, aunque tal hipótesis no puede ser descartada completamente debido al
U volumen de datos disponible para esta componente de la imanación. Es posible, por otra
parte, como ya se ha comentado, que el origen de la goetita fuera diferente en unas y
U otras capas (con y sin oolitos ferruginosos), en este caso existe también la posibilidad deU que su imanación no siempre refleje la dirección del c.m.t., sino que sea debida a otro
tipo de causas (como por ejemplo las autoinversiones). Aunque esta posibilidad no
puede descartarse a partir de los estudios que se han llevado a cabo en este trabajo, las
direcciones de la imanación obtenidas en todos los casos junto con resultados obtenidosU por otros autores sugieren que es altamente probable que dicha goetita (o al menos una
parte importante de ella) constituya una “verdadera reimanación. Se partirá, por tanto,
de esta hipótesis en la discusión de los datos referentes a esta componente que se
U expone a continuación.
La componente 5’ está presente en 3 de los afloramientos estudiados (MOl, PEl y
U ATí) correspondientes a dos regiones diferentes (región de Moneva y Barranco de la
Peñisquera y región de Aguatón). En todos los casos, la dirección media obtenida para
esta componente corresponde a la inversa de la dirección normal que se tenía para la3 componente 5. La diferencia angular encontrada entre las direcciones medias de esta
componente entre ambas regiones corresponde con la que se observa para lasU componentes 5 y P de la imanación entre las dos zonas del Sistema Ibérico, lo queu indica que esta componente ha sido adquirida anteriormente a la rotación del
afloramiento Ah.3 La dirección media obtenida para todos los afloramientos en los que aparece esta
componente (tras corregir la dirección obtenida en Ahí de la rotación que afecta a esta3 sección) es: Dec=159.50, Inc=-47.00, a95=8.00, la cual corresponde con una dirección
cretácica invertida, equivalente a la dirección inversa de la componente 5, el resultado
U del test de inversión (McFadden y McElhinny, 1990) entre las componentes 5 y 5’ de la
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Fig 5.7.- Posiciones de los paleopolos de las 3 componentes de la imanación: P (.), S (U> y S’
(AYu
La existencia de goetita de origen pre-pliegue implica, además, el hecho de que la
formación de los pliegues (en el Oligoceno-Mioceno) debió occurrir bajo un régimen de
temperaturas inferiores a 1000C, conclusión a la que llegan también Gehring y Heller3 (1989) y Gehring et al. (1991) para la formación, en el Mioceno, de las montañas del
U Jura, (Francia y Suiza) en estudios de rocas con oolitos ferruginosos, también de edad
Jurásica.3 No es. en este estudio, lii primera ocasión en que la goetita constituye un mineralu portador de imanaciones de edad probablemente muy antigua. Además de los estudios
paleomagnéticos mencionados anteriormente (Gehring y Heller, 1989; Gehring et al.,3 1991) llevados a cabo en las montañas del Jura en los que la imanación de la goetita





magnetismo de rocas en los que la goetita es responsable de componentes claramente no
actuales de las imanación. Así, por ejemplo, Heller (1978) encuentra dos tipos de3 goetita (sin- y post-sedimentaria) en calizas de edad Jurásica del sur de Alemania,u conteniendo ambas una dirección de la imanación que este autor considera de caracter
primario, ya que su dirección coincide con la obtenida para la componente
3 supuestamente primaria de la imanación. Sin embargo, esta dirección “primaria”
constituye una reimanación con polaridad normal, es decir, la goetita que este autor
3 encuentra es coetanea con la reimanación. Esta reimanación es la misma que ha sido
mencionada anteriormente en cuanto a su posible relación con la componte 5 de laU imanación, es decir ambas reimanaciones podrían estar relacionadas con las encontradas
u en este estudio.
También Dekkers y Rochette, 1992, encuentran goetita con polaridad invertida, sin
U embargo no cuentan con datos suficientes para la determinación del origen pre o post-
pliegue de dicha imanación,U A partir de todos los datos concernientes a esta reimanación dentro del Sistema
3 Ibérico puede concluirse que la componente 5’ constituye, probablemente, una
reimanación de edad también cretácica, adquirida en una época de polaridad invertida3 dentro de este periodo, muy cercana a la adquisición de la componente 5 de la
imanación, es decir, su edad sería presumiblemente, también Barremiense-Aptiense, y3 habría sido adquirida durante alguno de los periodos de polaridad invertida que, aunque3 escasos y de corta duración, ocurren inmediatemente antes del inicio de la CQZ (Fig
1.1). Además, su caracter podría ser también muy extendido en todo el Sistema Ibérico,3 ya que las zonas en las que aparece esta reimanación (Moneva y Barranco de la
Peñisquera y Aguatón) pertenecen a diferentes unidades de la Cordillera.
U El periodo Cretácico constituye un periodo muy importante en la evolución3 tectónica de la Cordillera Ibérica en el que tienen lugar fuertes movimientos tectónicos
(Meléndez, 1971; Villena, 1971; Alvaro et al, 1979 y Capote, 1983, entre otros), así
3 como eventos térmicos (Andrieux et al, 1989), lo cual puede explicar perfectamente la





52.3.- Rotaciones de bloques en el Sistema Ibérico
Si se comparan los resultados obtenidos en la región de Aguatón con el resto de lasU secciones (tabla 4.3.3) se observa que las tres componentes de la imanación, en Ahí, se
encuentran afectadas por una rotación dextral respecto al resto de los afloramientos
estudiados, rotación que presenta un valor muy similar en todos los casos. El valor
medio obtenido es de aproximadamente 500 (tabla 4.3.3). Esto implica que esta región
ha sufrido una rotación diferencial importante respecto al resto de las estudiadas, con
3 respecto a un eje vertical o cercano a la vertical.
No se cuenta, en este trabajo, con resultados suficientes para la datación de dichaU rotación. Tan solo es posible afirmar que tuvo lugar con posterioridad a la adquisición
3 de las componentes 5 y P (y probablemente 5’) de la imanación, ya que éstas se
encuentran afectadas por dicha rotación, es decir, se trata de una rotación post-
3 Cretácica. Por otra parte, la dirección del pliegue en esta sección es NO-SE, consistente
con las estructuras principales presentes en toda la Cordillera, lo que parece indicar que
dicha rotación tuvo lugar, probablemente con anterioridad al plegamiento.3 Este resultado concuerda, además, con estudios estructurales muy recientes llevados
a cabo en esta región (Calvo, 1993) que indican que la zona en la que se encuentra la3 sección ATI ha sufirido una compleja dinámica.
Este resultado, independientemente de la época en la que esta rotación tuvo lugar,3 evidencia la presencia de rotaciones de bloques ‘pequeños” dentro de la Cordillera3 • Ibérica con respecto a ejes verticales o casi verticales, lo cual prueba que no todo el
Sistema Ibérico puede ser considerado representativo de Iberia Estable, como había sido3 ya sugerido anteriormente por Osete (1988). La extensión de este bloque en el que se
encuentra la sección de Ahí y la posibilidad de que otros bloques “pequeños” en la3 Ibérica, estén afectados por rotaciones respecto a ejes verticales debe ser aún estudiada.
U 5.2.4.- Rotación de la Placa Ibérica
3 Teniendo en cuenta la dirección obtenida para la componente P de la imanación





3 Ibérica, posterior a la adquisición de esta componente, y asociada a la apertura del
Golfo de Vizcaya, de 350, resultado que es consistente con los resultados previos3 obtenidos por otros autores para dicha rotación (Van der Voo, 1967, 1969; Van der Voo
y Zijderveld, 1971; Shott et al., 1981; Galdeano et al., 1989).3 La diferencia angular obtenida entre las compontes 5 y P en todos los afloramientosU estudiados refleja la rotación de la Placa Ibérica entre las épocas de adquisición de
ambas componentes. El valor medio que se obtiene para esta rotación relativa entre3 ambas direcciones de la imanación es de 14.40 (Figs 5.6 y 5.7). Este resultado permite
cuantificar la rotación de la Placa Ibérica entre ambas épocas de adquisición, y entre laU época de adquisición de la componente 5 y el momento en el que terminó el proceso de3 apertura del Golfo de Vizcaya. Teniendo en cuenta el caracter primario de la compontne
P de la imanación y si se considera, como se ha discutido anteriormente, que la3 adquisición de la componente 5 tuvo lugar en el Barremiense-Aptiense, puede deducirse
que entre el Oxfordiense y el Barremiense-Aptiense tuvo lugar una rotación de la Placa1 Ibérica de 14.40±1.80.Este resultado concuerda con los obtenidos por Galdeano et al.,
u (1989). Estos autores determinan una rotación de la Placa Ibérica de 270±120entre elHauteriviense y el Aptiense, es decir, un valor mínimo para dicha rotación, entre ambas
U épocas de 150, lo que concuerda con estos resultados. Puede decirse entonces que tuvo
lugar una rotación de la placa de 150 aproximadamente (casi el 50% de la rotación total)3 de la Penisula antes del Barremiense-Aptiense.
u El resto de la rotación (~2Oo), hasta completar el giro total que sufrió la PenisulaIbérica, tuvo lugar, entonces, tras la época de adquisición de la componte 5
U (Barremiense-Aptiense), durante 28 Ma aproximadamente (según la escala temporal
propuesta por Kent y Gradstein, 1985) hasta el Cenomaniense, momento en el que, si









A partir de la polaridad de la imanación que presenta la componente P (primaria)3 de la imanación, presente en todas las muestras analizadas, ha sido posible la3 elaboración de una columna magnetoestratigráfica para cada una de las secciones
investigadas.3 De esta manera se han obtenido 6 columnas magnetoestratigráficas solapadas en el
tiempo. Las diferentes columnas abarcan distintos periodos dentro del Oxfordiense3 medio y superior de manera que la columna compuesta resultante cubre parte de lau Zona transversarium (Subzonas Luciaeformis, Schilli y Rotoides), la Zona Bifurcatus
(Subzonas Stenocycloides y Grossouvrei) y parte de la Zona Bimammatum (Subzona3 Hypselum).
En la figura 5.8 se representa la correlación entre todas las columnas obtenidas junto
U con la columna compuesta resultante. La correlación entre las diferentes columnas ha
sido posible gracias al meticuloso estudio paleontológico existente en todas lasu
secciones investigadas (Meléndez, 1989; Cariou y Meléndez, 1990; Fontana y3 Meléndez, 1990; Meléndez y Fontana, 1991), lo que ha permitido que, a pesar de los
numerosos cambios de polaridad existentes, haya sido posible la elaboración de una
U columna resultante para todo el periodo de tiempo considerado. El limite más
conflictivo en la correlación de las biozonas y magnetozonas es el limite Rotoides-U Schilli, ya que podría corresponder a una discontinuidad estratigráfica. Se tiene, sin
3 embargo, una correlación coherente entre las secciones magneoestratigráficas en estas
dos subzonas. La investigación paleontológica existente en la región de Aguatón no es
3 tan detallada como en el resto de las secciones por lo que la correlación se ha basado
tanto en criterios bioestratigráficos como magnetoestratigráficos.U La columna compuesta ha sido elaborada tomando la longitud media de cada intervalo
de polaridad en las secciones individuales. Como puede observarse, tódos los intervalos
de polaridad que en las columnas individuales estaban representados por una sola3 muestra (que aparecían especialmente en los intervalos más jóvenes, correspondientes a








































U deduce que se trata de auténticos cambios de polaridad y no de anomalías, no
representativas del comportamiento del c.m.t, que podrían aparecer en determinadosU niveles (cambios en la mineralogía, errores en la medida, etc). El intervalo más amplio
observado corresponde a la sección AOl y tiene una longitud de 2.25 m
aproximadamente, mientras que el de menor amplitud se encuentra en la sección Ahí3 con una longitud menor de 0.1 m.
Una característica importante de la secuencia de polaridades obtenida es el hecho de3 que todos los intervalos que aparecen en la columna compuesta están representados en
la mayor parte de las columnas individuales y viceversa, únicamente los primeros
niveles de la sección AG2 (los 3 primeros metros aproximadamente) presentan tan solo
3 muy leves diferencias con el resto de las secciones. Esta característica hace que, tanto
las secuencias obtenidas para cada una de las secciones, pero sobre todo la columna
U . compuesta resultante, puedan considerarse un fiel reflejo de las inversiones de polaridadu del c.m.t que tuvieron, de hecho, lugar en la época considerada. El intervalo de
polaridad invertida que aparece únicamente en la sección AG2 puede corresponder a3 múltiples causas, como, por ejemplo, cambios mineralógicos puntuales en las capas
correspondientes, errores en la medida, superposición anormalmente grande de la
3 componte viscosa de la imanación, etc., pero, en cualquier caso, no puede considerarse
representativo de una verdadera inversión de polaridad del c.m.t.3 La principal característica que puede observarse a partir de esta columna resultante
es la gran frecuencia de cambios de polaridad existente durante el periodo de tiempo
considerado, resultado que concuerda con los obtenidos anteriormente por otros autores3 para el Oxfoxdiense medio y superior (Steiner et al., 1985; Channelí et al., 1990; Pozzi
et al., 1993). En un periodo de tan solo 3 Ma aproximadamente se observan nada menos
3 que 18 inversiones del campo magnético terrestre. Puede estimarse una duraciónU aproximada de 0.5 Ma para el mayor intervalo de polaridad y de 30000 años
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Fig. 5.9.- Comparación entre la secuenca de anomalías magnéticas marinas






¡ Los resultados obtenidos son comparables con la secuencia de anomalías oceánicas del
Pacifico, la secuencia Atlántica, debido a su menor velocidad de expansión, no presenta
3 ya la suficiente resolución para este periodo de tiempo (Hailwood, 1989). En la figura
5.9 se compara la secuencia de polaridades resultante para el Sistema Ibérico con la
extensión de la secuencia de anomalías Jurásicas propuesta por Handschumacher et al.3 (1988) basada en la escala temporal de Harland et al. (1982). El largo periodo de
polaridad invertida inicial (R1 y R2) podría corresponder con la anomalía M29, dentro3 de la cual aparece un cono periodo de polaridad normal (N1) no reflejado en la
secuenca marina. A continuación se observa - un largo periodo con polaridad¡ preferentemente normal (N2, N3 y N4) que presenta dos intervalos invertidos¡ intercalados (R3 y R4) y que puede hacerse corresponder con el periodo de polaridad
normal comprendido entre las anomalías M29 y M28, en donde Handschumacher et al.¡ (1988) obtienen también dos inversiones de polaridad intercaladas. R5, % y R7
corresponderían entonces a las anomalías M28, M27 y M26 respectivamente. A partirU de este momento se observa un periodo que presenta una gran frecuencia de¡ inversiones, correspondiente a la parte inferior del intervalo comprendido entre M26 y
M25, donde no es ya posible la correlación exacta de todos los intervalos debido a su3 extremadamente corta duración.
A partir de todo lo expuesto puede concluirse que la escala de polaridades obtenida¡ para el Oxfordiense medio y superior, a partir de los afloramientos del Sistema Ibérico3 investigados en este trabajo, constituye un fiel reflejo del comportamiento del campo
geomagnético dentro del periodo considerado. Por este motivo, la secuencía resultante
3 puede ser considerada como el patrón de polaridades del c.m.t. para el Oxfordiense










3 De todos los resultados obtenidos en este esdtudio pueden extraerse las siguientes
conclusiones:3 1) Él comportamiento paleomagnético observado es muy similar en todas las regiones
3 estudiadas.
2) El principal mineral magnético presente en todas las secciones investigadas es¡ magnetita. En determinadas capas de algunas secciones aparece también goetita como
mineral portador de una parte de la remanencia magnética.
¡ 3) Una característica común que tiene lugar durante el tratamiento térmico de las
3 muestras en el laboratorio, es la creación de nueva magnetita de grano muy fino y que
presenta un comportamiento superparamagnético a temperatura ambiente, constituyendo en¡ todos los casos un factor muy importante de ruido que se superpone a la componenete
primaria de la imanación. Esta componente viscosa ha debido ser cuidadosamente
¡ eliminada en cada una de las medidas efectuadas a partir de 3500-4000C con el fin de aislar¡ adecuadamente la componente primaria de la imanación
4) Todas las muestras presentan dos componentes de la imanación, denominadas 5 y P,
¡ perfectamente diferenciables del campo magnético actual y asociadas a la presencia de
magnetita. Las muestras que contienen goetita presentan, además, una tercera componente
3 5’, también diferenciable del campo magnético akctual.
5) La componente P de la imanación presenta alternativamente polaridades normales e
invertidas, con una TB,~,~=S8O0C. El test del pliegue, cuando existe, es positivo y su¡ dirección paleomagnética (Dec=325.30, Inc=41.50, a
95=2.2
0) corresponde con la dirección







¡ componente es por lo tanto interpretada como la componente primaria de la imanación, de
edad Oxfordiense medio y superior.3 El test de inversión obtenido para esta componente es positivo con una clasificacón A,
por lo que puede concluirse que su dirección está perfectamente determinada habiéndose
eliminado cualquier superposición de otras componentes de la imanación ya sean de
¡ caracter viscoso o no.
6) La componente 5 presenta siempre polaridad normal y constituye, en la mayor parte
¡ de los casos, la componente magnética responsable de la mayor parte de la NRM inicial
(—80%), con una T~~~,j3SO0C4SO0C. El resultado del test de pliegue (cuando existe) esE positivo y su dirección paleomagnética (Dec= 340.50, Inc=45.20 %5=1.40) corresponde
¡ con la dirección esperada para el periodo Cretácico en la Penisula Ibérica.
Esta componente ha sido interpretada como una reimanación de edad probablemente3 Barremiense-Aptiense. A partir de los datos obtenidos en este trabajo y los obtenidos en
otras zonas del Sistema Ibérico (Moreau et al., 1992) esta reimanación parece presentar un
¡ caracter muy extendido (tal vez global) en toda la Cordillera.¡ 7) La componente 5’, asociada a la presencia de goetita presenta una temperatura de
desbloqueo máxima de 800C aproximadamente. Aparece únicamente en deteminadas capas¡ y presenta, en los casos en los que ha sido posible aislarla, una dirección invertida de la
imanación (Dec=1590, Inc=-470, a
95=8.O
0) que coincide con la dirección invertida de la
¡ componente 5 de la imanación, por lo que podría constituir una reimanación de
¡ aproximadamente la misma edad.
8) En todas las secciones estudiadas las componentes de la imanación están rotadas3 hacia el W, excepto en la sección más meridional: Ahí en la que éstas aparecen rotadas
hacia el E. Este hecho pone de manifiesto la existencia de rotaciones de bloques
¡ “pequeños” en tomo a ejés verticales dentro del Sistema Ibérico, por lo que puede






¡ 9) La rotación relativa de las componentes 5 y P de la imanación refleja la rotación de
aproximadamente 15~ que sufrió la placa Ibérica entre las épocas de adquisición de dichas3 componentes, asociada a la apertura del Golfo de Vizcaya, es decir, larotación de la Placa
Ibérica entre el Oxfordiense y el Barremiense-Aptiense. El resto de la rotación (~2OÓ),u hasta completar los 350C que giró la Placa Ibérica, tuvo lugar, por lo tanto, después de la3 adquisición de la componente 5 de la imanación durante el Barremiense-Aptiense.
10) La secuencia de polaridades obtenida en cada una de las secciones estudiadas, a
¡ partir de las direcciones que presenta la componente primaria de la imanación, permite la
definición de una secuencia de polaridades del c.m.t. durante el oxfordiense medio y
U¡ La principal característica de la secuencia obtenida es la alta frecu&ncia de inversiones
del campo magnético terrestre durante el Oxfordiense medio y superior.
¡ La correlación entre las diferentes secciones es unívoca debido a la combinación de los
datos paleontológicos y paleomagnéticos, y la secuencia compuesta obtenida puede ser,
¡ además, correlacionada con la secuencia de anomalías magnéticas marinas correspondiente
¡ al Océano Pacifico.
La secuencia obtenida puede proponerse, por lo tanto, como el patrón de anomalías¡ magnéticas para el Oxfordiense medio y Superior, cuya principal característica es la alta
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